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Oscillazioni libere del lago di Bracciano: 


loro caratteristiche e loro energia (*) 


P. CALOI 


Nelle due note precedenti (**), sono stati 
studiati, con metodi diversi, i possibili moti 
liberi del lago di Bracciano. I risultati sono 
riassunti nell’unita tabella: 


aver luogo, sebbene con maggior difficoltà 
di quelli asimmetrici. 

La forma particolare del lago (non molto 
discosta da quella circolare), lasciava inoltre 


deroga. I 
Bacino circolare (Caloi) Canale a sez. variabile 
Oscillazione 
5 modo simmetrico modo asimmetrico 
libera 1 Metodo 
profondità | profondità | profondità | profondità Caloi Hidaka 
uniforme variabile uniforme variabile 
m m m m m m 
Ti | 4,0 4,0 8,4 8,0 SI2 8,8 
18, | 29 23 2,9 3,0 5,1 6,0 
It 1,5 1,6 1,8 1,9 3,0 Spi 


STAZIONI D'OSSERVAZIONE. 


Nella fig. 1, riproducente il lago di Brac- 
| ciano, sono segnate le stazioni che hanno 
funzionato dal 1947 al 1957, in modo inter- 

mittente. Alcune di esse hanno funzionato 
contemporaneamente: così, nel 1956, Val- 
le dell’Inferno, La Sabatina, Bracciano I (e 
quindi Bracciano II) e Trevignano. 

Come è stato provato in una nota prece- 
dente (1), i possibili modi d’oscillazione li- 
bera del lago di Bracciano — attesa la sua 
forma — non si esauriscono in quelli asim- 
metrici: anche i modi simmetrici possono 


(*) Questo lavoro è stato condotto con con- 
tributi del Consiglio Nazionale delle Ricerche. 


prevedere la possibilità che i modi asimme- 
trici non si verificassero esclusivamente 
lungo un asse privilegiato. Di qui l’utilità 
della contemporanea registrazione agli estre- 
mi di due diametri incrociantisi, secondo un 
angolo non troppo piccolo. 


LIMNOGRAFI. 


Furono messi in funzione parecchi tipi 
di limnografi, alcuni dei quali di nuova 
concezione. 

Uno di essi ha già fatto oggetto di una 
pubblicazione (*). 

Accennerò qui al tipo di apparecchio che 
più si è dimostrato idoneo alle osservazioni 
sistematiche. La fig. 2 ne dà una visione 
complessiva. 
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Un tubo di ottone, del diametro interno 
di circa 7 cm, con la parte estrema mobile, 
che consente di allungare od accorciare il 
tubo stesso, quando viene infisso in riva 
al lago, in uno strato d’acqua conveniente. 
Nell’interno, il tubo è limitato da un cilin- 
dro di vetro, entro il quale si eleva l’acqua 
in cui è immerso un piccolo galleggiante, 
del diametro di 5 cm, portante alle estre- 
mità di due diametri ortogonali, quattro 
rotelline girevoli intorno a piccoli assi oriz- 
zontali: in tal modo, il galleggiante può se- 
guire i movimenti vertici dell’acqua pra- 
ticamente senza attrito (Fig. 3). Nella sua 


{| 
Valle dell'Inferno 


Da 


Anguillara 
SORA 


i Mia = Limnografi : 


1 — Stazioni limnografiche sul lago di Bracciano. 


parte superiore l’asticina del galleggiante 
(a sua volta variabile in lunghezza), è col- 
legata, mediante una leggera molla piana, 
ad una leva girevole intorno ad un asse 
orizzontale. All’estremità libera, la leva 
porta una pennina con serbatoio per l’in- 
chiostro. Poggiando sul registratore, la pen- 
nina scrive i movimenti del galleggiante, 
più o meno ingranditi. Lo scorrimento del 
registratore, viene regolato sui periodi delle 
sesse predominanti nei laghi allo studio. 

Il congegno che rivela i moti dell’acqua, 
assieme all’apparato registratore, sono custo- 
diti dentro ad una robusta scatola — che 


OSCILLAZIONI LIBERE DEL LAGO DI BRACCIANO, ECC. 


Fig. 2 — Nuovo tipo di limnografo. 
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:. 4 — Limnografo in funzione sul lago di Bracciano. 
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Fig. 5 — Lunga serie di oscillazioni libere uninodali quasi pure (7° = 8,0 — 8,2 minuti). 
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Fig. 6 — Esempi di ampie oscillazioni libere uninodali, con periodi dell’ordine di 8,3. 


(Ridotte di 4). 


| può essere metallica — con coperchio solle- 
| .vabile. L’apparecchio è fissato sul fondo 
sabbioso mediante quattro sostegni, ter- 
minanti con punte (Fig. 4). 

L’acqua viene addotta nel tubo di vetro 
attraverso un foro, con apertura regolabile 
a piacere. 

Il collegamento con l’acqua del lago può 
realizzarsi per mezzo di tubi di diametro e 
lunghezza diversi, a seconda dello scopo @ 
cui l'apparecchio è destinato. 

Le figure da 5 a 11 danno una serie di 
esempi di oscillazioni libere, registrate (esclu- 
se quelle che si riferiscono alle figg. 5 e 6) 
con limnografi del tipo descritto. 


RICHIAMI TEORICI. 


Le acque di un lago possono essere 
mosse — oltre che dalle oscillazioni libere — 
dai venti, testi o fluttuanti, o da altre cause 
perturbanti, che possono generare onde 
progressive di breve periodo. È opportuno 
— quando ciò si rende necessario — ridurre 
al minimo le perturbazioni accidentali, che 
possono alterare la registrazione delle sesse. 
Talvolta, può essere vantaggioso ridurre 
altresì le oscillazioni libere multinodali, allo 
scopo di ottenere le sesse di più piccola 
nodalità il più possibile pure. 

Si può raggiungere l’effetto desiderato 
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Fig. 7 — Esempi di sesse « dicrote ». 


facendo sufficientemente piccolo il rapporto 
fra il diametro del tubo d’accesso e quello 
del pozzetto del galleggiante. Infatti — 
com’è evidente — l’assottigliamento o l’al- 
lungamento del tubo d’accesso diminuisce 
l'ampiezza, nel limnogramma, dei disturbi 
di breve durata o di breve periodo. Nello 
stesso tempo, determina un ritardo nei 
massimi e nei minimi registrati, sui mas- 
simi e i minimi dei dislivelli effettivi del 
lago. In tal modo, restringendo od allun- 


gando il tubo d’accesso — o praticando 
entrambi gli accorgimenti —, non solo 


eliminiamo i disturbi dovuti al vento o al 


moto ondoso, ma riduciamo altresì le am- 
piezze delle sesse di più alta nodalità. 

Calcoliamo l’effetto di smorzamento e di 
ritardo del tubo adduttore e del cilindro del 
galleggiante. si 

Siano a e bd i diametri del pozzo cilindrico 
e del tubo d’accesso rispettivamente; la 
lunghezza del tubo; x ed y le quote del 
livello dell’acqua nel cilindro e nel lago, 
sopra un punto determinato, cioè l’estre- 
mità esterna del tubo d’accesso. 

Il fisico inglese Osborne Reynolds (*) — 
che fissò le leogi fondamentali della turbo- 
lenza —, basandosi su numerosi esperimenti 
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Fig. 8 — Oscillazioni varie per micropulsazioni della pressione atmosferica. (Ridotte di circa 13). 


compiuti con vari liquidi in tubi di diverso 
diametro, dimostrò che la velocità critica 
per la formazione della turbolenza varia 
in proporzione diretta alla viscosità del 
liquido ed in proporzione inversa al dia- 
metro del tubo. 

Im particolare, nel caso dell’acqua, se la 
velocità nel tubo adduttore non eccede 


pWi= 2008 * — dove v è la viscosità del- 
l’acqua alla temperatura 9°C e vale 
i» — .0178/(1+.03379+ 00022182) —, allora 


la resistenza nel tubo sarà proporzionale 
alla velocità media del flusso; in tal caso, è 


applicabile la formula di Poiseuille per cal- 
colare la differenza di pressione alle due 
estremità del tubo per una data velocità del 
flusso (regime di Poiseuille). 


Per una sessa di ampiezza registrata 5, 

e di periodo 7, la massima velocità di 

ascesa 0 di discesa del livello è, evidente- 
DI 


27 
mente, - moi B, che provoca nel tubo d’ac- 


(9) 9 

onI AI a° 

cesso la velocità v = B--. Peres., nel 
Lia b? 4 

lago di Bracciano, la sessa uninodale eccede 

raramente l’ampiezza totale di 4 em (B = 2) 

Nel limnografo qui cennato, il pozzetto del 
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Fig. 9 — Perfetta opposizione Valle dell'Inferno — Bracciano I (uninodale), 
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Fig. 10 — Chari esempi di «shelf-seiches» (sesse dovute allo zoccolo) a Bracciano II (7 = lm ca.) 


galleggiante ha un diametro di ca. a = 6 cm. 
Prendendo la temperatura dell’acqua pari 
ad = 18 °C, così che v = .010607, otteniamo 
per la sessa uninodale del lago di Bracciano 
{T, = 5005ca.) 

H=N2130/6 >, to = _.9043;/b* c.g.8. 

A seconda dei diametri del tubo di ac- 
cesso, avremo quindi per V, v rispettiva- 
mente 


b V v 
1.0 em 2155 0.9043 
0.5 42,6 3,62 
0.3 71,0 10,05 
0.2 | 106,5 22,6 


Il massimo attuale (v) è quindi, in ogni 
caso, ben al di sotto della velocità critica. 
Poiche il moto è molto lento, può essere 
ritenuto come stazionario. Per la legge di 


Hagen-Poiseuille, abbiamo allora ad ogni 
istante t (5). 


a? de _ ab'gla_y) 
4 dt 128%. 
Perciò, facendo 
vlt0 1000 Ng 954, 
e ponendo: 
4 
k = g-b'/32-v-al = 2390. pa 
si ottiene 
d, i 
sa = —ka—y). 


Sia il livello del lago soggetto a moto ar- 
monico di ampiezza A e periodo 7. 
9 
ne dIT et si Bric È 
Se @ = PP e q è la profondità media 
all’estremità del tubo di accesso, avremo: 
yi= 4 sb 0-9. 
Ne segue 


- kAsinot+4kq. [4] 
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Fig. 11 — Opposizioni Bracciano II — Valle dell’Inferno, con progressiva variazione direzione: 
piano diametrale d’oscillazione (riduzione di 13 ca.). 


La [4] è un’equazione differenziale lineare ziali, il termine 0 e * può essere trascurato. 
del primo ordine, il cui integrale è Si ha allora 
a = eR|[kAsinote*dt+ fkge'dt+C}. St e 0 
L’oscillazione armonica del livello del 
Da cui lago, come è registrata dal limnografo, è 
ritardata dell’intervallo di tempo, 


a=q+CeXT-kA(@cosot —ksinat)/ 
i = Il (0) 
(ct +16). Ti frega 8] 
O) 3/6 
Posto 
n n e smorzata nel rapporto: 
lane 0T = : Ò 
5 k [5] COSTORO. [9] 
Fatto 
consegue 
(68) 
c=Qq+0e*+Acosorsino(t— 7). [6] Lar AG 
Trascorso un certo tempo dall’inizio delle  *VYEMo 
osservazioni, quando il livello dell’acqua nel 1 arctg g 


pozzetto ha perduto le perturbazioni ini- k (7 


OSCILLAZIONI LIBERE DEL 


on DAREEEOE, 
Poichè — arctg g diminuisce continua- 


mente da 1 a 0, al variare di g da 0 a + 00, 
segue che il ritardo diminuisce al crescere 
della nodalità della sessa, e cresce al dimi- 
nuire di %. : 

Dalle [5] e [8] si nota che l'ammontare 
dello smorzamento aumenta e quindi il rap- 
porto di smorzamento diminuisce al crescere 
della nodalità, oppure al diminuire di &. 
Dalla [8] si ha 

© 


[10] 


La frazione ni — detta da Chrystal 


«ritardo relativo » aumenta al crescere 
della nodalità, col crescere di %; e poichè 


Diagramma 


delle forze 


LAGO DI BRACCIANO, ECC. ll 


Sia S l’area della sezione trasversale 
verticale nel punto x considerato. Se % 
esprime l’innalzamento medio nella sezione 
ed « la media corrente attraverso la sezione 


nel tempo t, l'equazione di continuità 
diviene, essendo, in questo caso, S_ = bw 
cost., 
d (Su) dÙ du DIA 
- b_--=-=0, h-+<=0. 

da di lag dd 


Sia 9 l'inclinazione della superficie iso- 
barica sulla superficie di livello nella posi- 
zione x, t. Consideriamo il movimento della 
piccola massa d’acqua m. La corrente es- 
sendo sensibilmente orizzontale, tali saran- 
no pure le accelerazioni relative alla terra. 
Per piccole correnti, come viene supposto, 


ferstee 


u 
m 
dt 
Accelerazione 
della massa m 


Fig. 12 — Diagramma delle forze (secondo Proudman). 


il massimo di arctg è — il massimo possì- 


Li 


gl 
bile valore del ritardo relativo sarà i 


Così il massimo possibile ritardo per una 
sessa è un quarto del suo periodo. 

Le relazioni riportate ci serviranno spe- 
cialmente nella registrazione delle onde in- 
terne (sesse termiche), su cui ci intratterremo 
in un prossimo lavoro. 


VALORE APPROSSIMATIVO DELL'ENERGIA AS- 
SOCIATA ALLE SESSE DEL LAGO DI BRACO- 
CIANO. 


Abbiamo visto che la forma del lago di 
Bracciano può pure essere assimilata a quella 
di un rettangolo. Tale riduzione conduce & 
valori per le oscillazioni libere molto pros- 
simi a quelli osservati. 

Sia % la profondità media del bacino 
rettangolare di larghezza bd. 


: : du : 
l’accelerazione è data da 3 nella dire- 


zione delle x crescenti. Sulla piccola massa 
d’acqua agiscono la forza peso w vertical- 
mente verso il basso e la pressione risultante 
p perpendicolarmente alla superficie isoba- 
rica. La risultante di queste forze dev'essere 
nella direzione dell’accelerazione e quindi 
orizzontale (fig. 12). 
Dal diagramma delle forze consegue 


R 


— wtangd = mg tangd 


nel senso delle x decrescenti, e perciò 


du 
— = — mgtangd. 
mi; mg tang 
n. 
È d’altronde tangd = > . Pertanto 

du dÙ 

e ea 12 
di dA [La 


12 


Consideriamo un bacino di forma allun- 
gata, in cui l’acqua si muova ritmicamente 
con periodo 7. In una sezione verticale del 
lago, possono considerarsi quattro fasi di 
innalzamento e di correnti, dal tempo t = 0 
alitempo ti = T,. (fig..13). 


i 
Vea 


Vo 


Fig. 


In un periodo completo si hanno quindi 
quattro momenti, il 1° e il 3° (gf =, 


1 e : DE 
(1 -d T,) caratterizzati da massimi spo- 


stamenti verticali agli estremi A, 5B, di 
segno contrario nei due casì a ciascun estre- 
mo; il 20 e ldo (1-1 TELAI 
contraddistinti da superficie del lago livel- 
lata e dal massimo valore per le correnti, 
di segno nvertito nei due casi. Supposta 
uniforme la densità dell’acqua, il gradiente 
di pressione sarà in ogni tempo lo stesso 
per tutte le profondità, sotto un particolare 
punto della superficie del lago. Le accele- 
razioni saranno pertanto le stesse ad ogni 
profondità; in un istante determinato, sa- 
ranno le stesse, sotto un particolare punto 
della superficie del lago, anche le correnti. 
Misure di corrente eseguite al centro del 
lago, daranno quindi un diagramma, del 
tipo riportato in fig. (14). 

È e « vanno considerate funzioni di ,t 
tali da soddisfare alle condizioni « = o per 
x = 0,x% = l,edi dare oscillazioni armoni- 


(IRE. 
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che. Dalla fig. 14 si trae 


. NE. 27 
u = Csin- sinto 


o 


dove € è una velocità costante. La [13] sod- 
disfa alle condizioni richieste. 


Sostituendo [13] nella [11] si ha 


dÙ TI 2a 
= h i 
di Cc 7087 sin 7, da 
Integrando si ha 
Pesio) ILA 2a 
ST C cos 7 098 t, [14} 


hi 


(0) 


senza costante additiva, il movimento es- 
sendo armonico nel tempo. 
Per la [13] e la [14], la [12] diviene 


2nx . NI 2 
uo sin —_ cos T, t= 
4046 MITE 2a 
non gh C sin T conati 
da cui 
DAME 
TP OI 
e quindi 
2 
T, = Li ’ 


[13] 
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ben nota sotto il nome di formula di Merian. 
La [14] si trova spesso sotto la forma 


e 2 
è = H.cos 5 cont, [15] 
per cui 
GROGENTI) ATA 
EIA E. ua 


2 


. È d 
Il trascurare l’accelerazione verticale Sa 


il che 


implica sia piccolo il rapporto na 


generalmente si verifica. 


all’energia costante totale dell’oscillazione, 
cioè E. 

Poichè l’energia cinetica è proporzionale 
al quadrato della velocità delle correnti, 
segue che al tempo t l’energia cinetica ha 
l’espressione 


ni hi SI 27% 
Hi = digit? 7! 3 [17] 
mentre l’energia potenziale è data da 
MIT 23 
E, = aa pai = E cos? T, t. [18] 


Quanto più la forma del bacino di un 
lago si scosta da quella di un rettangolo, 
tanto più la formula di Merian dà per TS 
valori discosti da quelli effettivi. 

Per il lago di Bracciano si ha 7 = km 8, 
REMI SO,1 


Tze9, 15. 

Il periodo calcolato con i metodi più ap- 
prossimati — coincidente con il medio 
periodo osservato — è 8,3. Quindi 

Hi 
00m 2,97 sec. 
Per H = 4 cm (valore massimo delle 


ampiezze dell’uninodale del lago di Brac- 
ciano), si ha 


C = 1,36 cmjfsec. 

Con riferimento alle figg. 13 e 14, nell’uni- 
nodale ai tempi t = 0, t = 5 4h Ara è 
tutta E mentre ai tempi t = 7% #45 
et= xi T, V’energia è tutta cinetic@® Per il 


principio della conservazione dell’energia, 
ognuna di queste due energie è uguale 


Per bacini allungati, di sezione variabile, 
valgono le [11], [12]. Dalla [12] si ha, mol- 
tiplicando per Sw ed integrando fra gli 
estremi x = x;, e 0 = % del lago: 


X9 Xo 
dU ARA 
x X 


Da cui, portando fuori dal segno d’inte- 
grale a primo membro il simbolo di deri- 
vazione rispetto al tempo e integrando il 
secondo membro per parti 


#9 


3 [sr de = 


1 171 
Ma agli estremi del lago è Su = 0, per 
cui — ricordando la [11] — 
SLA nc 
aa nato 
7 JA gfrez®, 
1] d51 


;L P. CALOI 


da cui, integrando, 
Xxg UDI 


[su de + 39ee de = costante. [19] 


X X1 


1 
2 


Il primo membro, moltiplicato per la 
densità o dell’acqua, dà la somma delle 
energie cinetica e potenziale; pertanto, la 
conservazione dell’energia consegue — in 
questo caso — deducendo la [19] dalle [11], 
[12], cioè dalle equazioni della continuità 
e del moto. 

Nel caso speciale di un bacino rettangolare 
(essendo S = bh e per [13] e [15]) 


1 


, 2 
E, = opa C? sin? n sin? = tde = 


(0) 


(0) 


al 27 
a IÀ 2 <ein2 
solo o bhIC? sin T, 


l 


il ) TLX 2 
E, = 392) bH? 08° cos tda = 


(0) 


t, 


ul 2 
= —-gobl H? cos? Li 


(A o 
4 T, 


Tenendo conto della [16], si vede che 
restano verificate le [17], [18]. 

Nel caso del lago di Bracciano, facendo 
opr-xl.er;jem*, li —,8km;.b.=#b km, h= 
$6.m, C = 1,35 cmjsec, 


Ue 21:0.710: eros 
= 44 kwh.. 
Tale è il valore medio dell’energia asso- 


ciata alle oscillazioni libere uninodali gel 
lago di Bracciano. 


RIASSUNTO 


In questo terzo contributo allo studio del- 
le oscillazioni libere del lago di Bracciano, 
si espongono i principi teorici sui quali è 


basato il funzionamento dei limnografi e si 
discutono le caratteristiche del tipo di limno- 
grafo, attualmente in funzione sui laghi del- 
VItalia centrale. Si accenna quindi all’ener- 
gia associata ad un’oscillazione libera e al 
modo di determinarla. Le sesse del lago di 
Bracciano sono generalmente di piccola am- 
piezza. Per quanto concerne l'oscillazione li- 
bera uninodale asimmetrica, si prova che 
l'energia media associata a questo tipo di 
sessa è del’ordine di 44 kWh. 


ABSTRACT 


The present third contribution to the study 
of free oscillations of Lake Bracciano ex- 
pounds the principles on which the funetion- 
ing of limnographs is based and describes 
the features of the type of limnograph at 
present in use on the lakes of Central Italy. 
Next, the energy associated with a free oscil- 
lation is outlined and the way of determining 
it is indicated. The seiches of Lake Brac- 
ciano are generally of small amplitude. As 
regards the free uninodale assymmetrice oscil- 
lation, it is demonstrated that the average 
energy associated with this type of seiche 
reaches about 44 kWh. 
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ESECUZIONE DEI RILIEVI 


1. — Principi generali. 


I rilievi sismici a rifrazione vengono ora 
generalmente applicati seguendo il metodo 
delle « linee », il quale consiste nel misurare 
i tempi impiegati dai raggi sismici per tra- 
smettersi da un punto di scoppio, che indi- 
cheremo con $S, a una serie di sismografi, 
che indicheremo con G,, G,, ..., disposti 
sulla superficie del suolo a varie distanze 
secondo una linea pressochè retta passante 
per S stesso. 

Il rilievo completo di una linea, sufficiente 
per la ricostruzione tettonica degli strati del 
sottosuolo, come si sa, si ha soltanto quando 
per tutta la lunghezza della stessa linea sono 
note le dromocrone coniugate relative a 
tutti gli strati. Una tale somma di dati 
evidentemente si può ottenere soltanto ripe- 
tendo le misure per diverse posizioni dello 
scoppio, in generale per tante coppie di 
scoppi coniugati quanti sono gli strati 
presenti nel sottosuolo. 

Per la prospezione di una zona completa- 
mente sconosciuta dal punto di vista sismico, 
conviene come regola iniziare il rilievo con 
due linee ortogonali orientate l’una perpen- 
dicolare e l’altra parallela alle direttrici 
tettoniche principali, quali risultano dagli 
elementi geologici noti, operando nel modo 
seguente: 

1. - Indichiamo con A e B gli estremi 
di una linea da rilevare, quella per esempio 
perpendicolare alle direttrici tettoniche, con 
M ed N quelli dell’altra linea e con O il 
punto d’intersezione delle due linee; indi- 
chiamo inoltre con C, D, Pe Q rispettiva- 
mente i punti all’incirca intermedi fra A 
ed 0, 0 e B, M ed 0,0 ed N; quindi dispo- 


niamo i sismosgrafi secondo un profilo 
(stendimento, spread) che inizia da un estre- 
mo della linea A B, per esempio dall’estremo 
A, e quindi registriamo scoppiando succes- 
sivamente nei punti A, 0, 0, D e B delle 
cariche proporzionate alle distanze fra 
scoppi e sismografi di registrazione; 

2.- Spostiamo il profilo dei sismografi 
lungo la linea verso C adottando come 1° 
e 2° sismografi quelli che erano rispettiva- 
mente il penultimo e l’ultimo del profilo 
rilevato (sovrapposizione di due sismografi e 
di un intervallo) e ancora rileviamo gli scop- 
pi in A, 0, 0, De B; e così di seguito fino 
a coprire coi sismografi tutta la linea AB; 

3. — Operando in modo analogo rilie- 
viamo la linea M N scoppiando nei punti 
MPa 00001 

I risultati di tali misure sono in generale 
sufficienti per darci un panorama molto 
preciso delle caratteristiche tettoniche della 
zona in studio e delle possibilità pratiche 
dei rilievi sismici a rifrazione. In base @ 
questi elementi potremo stabilire le modalità 
di rilievo che ci permetteranno di arrivare, 
nel miglior modo e col minor dispendio, alla 
ricostruzione degli elementi tettonici che 
parranno utili ai fini della prospezione. 

Noi riteniamo che la pratica ora sovente 
adottata di risparmiare il rilievo dei profili 
prossimi agli scoppi quando interessa pre- 
valentemente il rilievo degli orizzonti pro- 
fondi sia in ogni caso da respingere per le 
seguenti ragioni: 

a) perchè gli impulsi che risultano dai 
sismogrammi possono sempre essere attri- 
buiti a orizzonti diversi, mancando le corre- 
lazioni dirette dei profili adiacenti; 

b) perchè il rilievo degli orizzonti pro- 
fondi non può assolutamente essere separato 
da quello degli orizzonti soprastanti. 


È 
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Con linee di rilievo contorte o notevol- 
mente fuori dell’allineamento dei punti di 
scoppio i raggi sismici seguono dei percorsi 
differenti, e sempre incogniti, per i diversi 
sismografi dei profili di registrazione e 
l’interpretazione non può che riuscire gros- 
solana, se non addirittura inattendibile. Per 
le medesime ragioni è da ritenere sconsiglia- 
bile l’impiego del sistema di rilievo per 
«archi », ossia coi profili dei sismografi 
disposti secondo archi di cerchio intorno 
agli scoppi. 

Rilevando per linee nel modo sopra de- 
scritto, con registrazioni ripetute nei due 
sensi coniugati e con diverse distanze fra 
scoppi e profili dei sismografi, si può rag- 
giungere una velocità di rilievo dell’ordine 
di quella normale per i rilievi a riflessione 
di 1--2 km di linea coperta al giorno, 
anche per le zone più difficili, con topografia 
tormentata e con viabilità minima. Di im- 
portanza preponderante agli effetti della 
velocità di rilievo avrà la scelta delle linee 
e le ubicazioni delle diverse stazioni di 
scoppio (corrispondenti ai punti A, C, 0, 
D e B della linea AB sopra considerata), 
alle quali si dovranno perforare i pozzetti 
per le mine, accessibili dalle perforatrici 
automontate o soltanto da perforatrici 
portatili di efficienza molto limitata. 

Cogli strumenti moderni di rilievo, i quali 
possono anche utilizzare nelle registrazioni 
frequenze dell’ordine dei due cicli per se- 
condo, la quantità di esplosivo necessaria 
sarà, in condizioni normali, dell’ordine dei 
50--100 kg di tritolo, o di altro esplosivo 
di potenza equivalente, per chilometro di 
linea rilevata. 

Dobbiamo osservare a proposito delle 
onde di bassa frequenza che queste per 
trasmettersi senza eccessive attenuazioni 
necessitano di strati con grandi spessori, 
non inferiori a mezza lunghezza d’onda, e 
che quindi il massimo dettaglio di rilievo è 
raggiungibile soltanto utilizzando onde di 
frequenza alta nelle registrazioni. In pratica 
possiamo in generale conciliare le esigenze 
di rilievo con quelle di contenere i costi 
utilizzando onde molto corte per le piccole 
distanze fra sismografi e scoppi e utilizzando 
onde di maggior lunghezza quando al cre- 
scere delle distanze le cariche necessarie 
per avere buone registrazioni divengono 


eccessive, per esempio maggiori di 5-10 kg, 
nelle zone più favorevoli. 

Vediamo da queste considerazioni come 
praticamente certi dettagli che si ottengono 
colle distanze ridotte fra i sismografi e gli 
scoppi non siano raggiungibili colle grandi 
distanze e quindi colle grandi profondità 
le quali possono essere interessate soltanto 
colle grandi distanze. 


2. — Rilievo dei sismogrammi. 


Le stazioni di scoppio devono essere 
scelte, in generale, secondo i seguenti cri- 
teri: 1) come già abbiamo detto, devono 
essere il più possibile allineate colle linee 
di rilievo relative; 2) devono essere facil- 
mente accessibili dagli automezzi che devono 
perforare i pozzetti e devono rifornire l’esplo- 
sivo e l’acqua necessari agli scoppi; 3) de- 
vono permettere la postazione di molti 
pozzetti, necessari per i numerosi scoppi 
che generalmente si richiedono, abbastanza 
distanziati in modo che per ogni pozzetto 
il terreno non risulti smosso dagli scoppi 
dei pozzetti vicini; 4) devono essere in cor- 
rispondenza a terreni consolidati, con aerato 
non molto potente, al fondo delle valli o 
delle altre eventuali incisioni del terreno 
ove la tavola dell’acqua freatica è alle pro- 
fondità minime e in generale l’efficacia 
degli scoppi è massima. 

I pozzetti di scoppio devono essere prefe- 
ribilmente tubati con tubi del diametro non 
minore di 4"1/2. Ripetendo gli scoppi nei 
pozzetti si terrà conto, nello stabilire la 
potenza delle cariche, dell’infiacchimento 
progressivo delle esplosioni. 

Dovendo scoppiare delle grandi mine 
sarà in generale consigliabile ripartire le 
cariche in molti pozzetti, possibilmente 
disposti secondo uno o più allineamenti per- 
pendicolari alla linea di rilievo in modo che 
per ogni pozzetto risultino cariche di lun- 
ghezza non maggiore di 15--20 m. 

Nelle stazioni di scoppio ove lo spazio 
risultasse insufficiente per la postazione 
di tutti i pozzetti necessari si può adot- 
tare l’accorgimento di sparare prima tutti 
i pozzetti possibili alle profondità norma- 
li, poi inserire dei pozzetti più profondi e 
Sparare a un livello inferiore, e così di se- 
guito. 


pe 
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Le distanze lungo le linee di rilievo, fra 
i sismografi e lo scoppio e fra i diversi sismo- 
grafi dei profili, devono essere misurate 
direttamente dal topografo, colla precisione 
dell’ordine di + 5 metri; per le quote può 

bastare la stessa precisione. 

Le distanze da adottare fra sismografo 
e sismografo lungo i profili devono es- 
sere fissate in base al grado di dettaglio 
che si vuole conseguire coi rilievi e alle 
caratteristiche tettoniche della zona: in 
generale si possono ritenere più che suffi- 
cienti le distanze di 100--200 metri per le 
piccole distanze degli scoppi e di 200--500 
metri per le maggiori distanze degli scoppi 
per le quali le possibilità di dettaglio 
come si sa sono sempre scarse e d’altra 
parte si ha interesse a coprire coi sismografi 
la massima lunghezza possibile, date le 
grandi cariche impiegate. 

Gli inizi dei diversi impulsi devono essere 
chiari e sicuri e devono essere controllati 
dal rilevatore mediante le correlazioni coi 
profili adiacenti prima di spostare il profilo 
o la stazione di scoppio. 

Mediante l’impiego di particolari sistemi 
di controllo del volume dobbiamo sempre 
eseguire le registrazioni in modo che risul- 
tino rilevabili oltre il primo impulso anche 
i successivi impulsi. 

I sismografi di bassa frequenza propria 
danno delle registrazioni ottime per tutta 
la banda delle frequenze alte: usando 
tali sismografi quindi possiamo in generale 
operare colle frequenze più adatte per ogni 
distanza scoppio-sismografi. 

La precisione possibile coi rilievi non 
riesce per nulla diminuita se si riduce la 
velocità della carta a 1/2--1/3 di quella 
comunemente adottata per i rilievi sismici 
a riflessione. 

Particolare cura deve essere posta per 
eliminare gli accoppiamenti dei sismografi, 
sia attraverso i cavi di collegamento dei 
sismografi col registratore sia attraverso i 

- circuiti interni del registratore. 

Disponendo di un registratore con tracce 
in numero doppio di quello dei sismografi 
dei profili conviene eseguire le registrazioni 
in due bande con diverse caratteristiche dei 
filtri e con diverse amplificazioni. 

Come regola si deve adottare un’amplifi- 
cazione costante per i diversi sismografi 0, 


al più, gradualmente crescente dal sismo- 
grafo più vicino allo scoppio a quello più 
lontano, anche quando i disturbi per il 
vento o per altro risultano di intensità 
diversa per i diversi sismografi. 


LETTURA DEI SISMOGRAMMI 


3. — Considerazioni. 


Gli impulsi (treni d’energia) originati da 
esplosioni artificiali iniziano sempre con 
un’onda di compressione e quindi, stando 
alle convenzioni comunemente accettate, 
sempre con una punta rivolta verso il basso 
nei sismogrammi. 

La prima mezza onda degli impulsi regi- 
strata sui sismogrammi è relativa al primo 
quarto d’onda dell'impulso del terreno. 
Questo quarto d’onda è corrispondente, in 
generale, a una lunghezza d’onda maggiore 
di quella delle onde successive, essendo 
dovuto a deformazioni al limite dell’elasti- 
cità del terreno per le quali certamente non 
è valida la legge di Hooke: segue che la 
lunghezza d’onda corrispondente alla prima 
mezza onda registrata sarà maggiore della 
metà di quella delle onde successive. Dagli 
esperimenti pratici risulta variabile, senza 
nessuna regola apparente, intorno al rap- 
porto di 3/4. 

Tenendo conto di questo fatto riesce in 
pratica agevolato il riconoscimento dei 
diversi impulsi che si succedono nei sismo- 
grammi e l’individuazione degli inizi degli 
stessi. 

Agli effetti della registrazione risulta la 
necessità, per ottenere dei buoni inizi, di 
adottare dei filtri centrati su lunghezze 
d'onda circa metà di quelle corrispondenti 
alle onde di energia prevalente che come 
regola si devono assumere come base per le 
registrazioni. 

In pratica si nota che di frequente, spe- 
cialmente per le grandi distanze dagli scop- 
pi, l'onda di compressione è preceduta da 
una piccola inflessione in senso contrario 
corrispondente a una lunghezza d’onda del 
medesimo ordine di grandezza. 

Gli impulsi, quali figurano sui sismogram- 
mi, sono sempre costituiti da diverse onde 
con lunghezze pressochè costanti (a parte 
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la mezza onda di compressione iniziale e 
l'eventuale inflessione preliminare) e con 
ampiezze dapprima rapidamente crescenti 
e poi decrescenti secondo la nota legge 
esponenziale. 


4. — Rilievo dei tempi. 


Conviene in pratica rilevare i tempi corri- 
spondenti agli inizi degli impulsi i quali 
costituiscono la fase più facilmente ricono- 
scibile in quanto: a) sono seguiti dalla 
mezza onda di compressione di lunghezza 
ridotta, circa 3/4 delle altre successive costi- 
tuenti gli impulsi, 5) danno luogo a un incre- 
mento rapido delle ampiezze delle onde, 
c) non sono soggetti a fenomeni d’interfe- 
renza, quando si tratta di primi impulsi, 
neanche per i tratti in cui si sopravanzano 
impulsi di velocità diversa. 

Le diverse fasi degli impulsi si susseguono 
ai diversi sismografi secondo sequenze con- 
tinue fra loro uguali, più o meno regolari 
a seconda dei distanziamenti dei sismografi 
di registrazione, delle caratteristiche elasti- 
che e topografiche del terreno, ecc. Avvenen- 
do quindi che per qualche traccia non siano 
rilevabili direttamente gli inizi si potranno 
leggere i tempi in corrispondenza a fasi 
successive e quindi ridurre agli inizi aggiun- 
gendo le distanze in tempo delle sequenze 
relative, naturalmente quando non saranno 
presenti diversi impulsi di velocità differenti. 

I diversi impulsi, oltrechè da velocità 
differenti, sono anche caratterizzati da lun- 
ghezze d’onda differenti, sebbene variabili 
sia colle distanze dal punto di scoppio, sia 
coll’entità delle cariche e colla specie del- 
l’esplosivo usato, sia colle condizioni del 
pozzetto, colla natura del terreno in cui 
avviene lo scoppio, colla profondità dello 
Scoppio stesso, ecc. 

La precisione del rilievo dei tempi degli 
inizi degli impulsi può variare in pratica 
entro limiti vastissimi in relazione alle con- 
dizioni geometriche ed elastiche degli strati 
presenti nel sottosuolo, alle cariche scop- 
piate, alle distanze dei sismografi dai punti 
di scoppio, alle modalità seguite nelle regi- 
strazioni, ecc. 

Quando sono individuabili sicuramente 
gli inizi degli impulsi l’approssimazione può 
in generale essere contenuta entro + 10 ms, 


anche per le maggiori lunghezze d’onda che 
gli strumenti moderni permettono di uti- 
lizzare, la quale non è da considerare troppo 
scarsa al confronto della precisione che dai 
rilievi a rifrazione possiamo attenderci. 
Ogni dubbio, però, sugli impulsi cui attri- 
buire i tempi non può essere eliminato se 
non colla correlazione coi profili adiacenti, 
naturalmente relativi al medesimo punto 
di scoppio. 

Gli errori che conseguono all’incertezza 
sulla fase scelta per i riferimenti possono 
pure essere eliminati soltanto colle corre- 
lazioni coi profili adiacenti. 

Praticamente conviene riferire i tempi a 
una origine convenzionale, in generale 
scelta coincidente colla linea dei decimi di 
secondo più vicina all’origine vera, questa 
coincidente coll’interruzione della traccia 
di registrazione dei tempi (time break), e 
ridurre successivamente i valori all’origine 
vera sottraendo da quelli rilevati il valore 
corrispondente alla distanza che risulta 
fra le due origini. Chiamaremo questo valore, 
espresso in millesecondi, col segno positivo 
o negativo a seconda se l’origine scelta per 
ì riferimenti è anticipata o ritardata rispetto 
all'origine vera, con « Addendum» e lo 
denoteremo col simbolo A. 


RIDUZIONE DEI VALORI OSSERVATI 


Db. — Riduzione al piano base. 


Il piano base di riferimento, indicato 
generalmente con « Piano base » e abbre- 
viato in « Base» oppure in « P.B.», sarà 
scelto di regola orizzontale e corrispondente 
approssimativamente al livello medio della 
zona di rilievo, unico per tutta la stessa 
zona. 

Le riduzioni verranno fatte considerando 
i raggi sismici verticali sia al punto di scop- 
pio sia ai diversi sismografi; si calcoleranno 
quindi applicando le formole: 


R,= E, +R, [1] 
Hi Hi Ds Ts Ps VE 
Ls, Vv © re) a 

H,-H 5 IT VE. 
ESE 5) [3] 


NI 


renti 
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essendo: 


H, la quota sul livello del mare del 


piano base adottato, in metri; 
H, la quota sul livello del mare del 
terreno in corrispondenza del poz- 
zetto di scoppio, in metri; 
g 14. id. in corrispondenza al sismogra- 
fo considerato; 
profondità della mina nel pozzetto 
di scoppio, in metri; 
s potenza dello strato aerato superfi- 
ciale in corrispondenza al pozzetto 
di scoppio, in metri; 

©, id. id. in corrispondenza al sismo- 

grafo considerato, in metri; 

s Velocità media del terreno per il 
tratto compreso fra la base dello 
strato aerato e il piano base, ge- 
neralmente diversa in corrispon- 
denza allo scoppio e ai sismografi, 
in metri al secondo; 

velocità dell’aerato pure generalmen- 
te diversa in corrispondenza allo 
scoppio e ai sismografi, in metri al 
secondo. 


I due addendi A, ed , corrispondono 
rispettivamente alle riduzioni relative allo 
scoppio e ai sismografi. Il secondo termine 
dell’espressione di ft, sarà considerato nullo 
pi quando sarà verificata la condizione 
ERA 

I valori di H, e H, saranno dati in gene- 
rale dai rilievi della squadra topografica e 
quelli di p, dai bollettini dell’artificiere, 
con tutta la precisione desiderabile. Molto 
laboriosa invece riescirà di solito la deter- 
minazione dei valori di 7, rg, e Va. 

Il metodo sovente seguito di determinare 
lo strato aerato in pochi punti, distanziati 
anche di chilometri, e di interpolare per i 
punti intermedi in generale non può dare 
dei risultati accettabili nelle zone con topo- 
grafia non molto tranquilla, incise da tor- 
‘apidi e tortuosi, coperte da detriti 
recenti e irregolari, quali più o meno si 
incontrano in tutti i rilievi a rifrazione. 
Noi riteniamo che al confronto possa dare 
dei risultati meno grossolani il metodo di 
adottare un valore di riduzione per l’ae- 
rato costante medio fra quelli corrispondenti 
alle condizioni estreme, metodo che, oltre- 
tutto, comporta una notevole riduzione 


V 
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della mole dei calcoli di elaborazione dei 
risultati. 

Come regola noi proponiamo di porre 
costantemente nullo il secondo termine del- 
l’espressione di /, e di adottare per il 
secondo termine dell'espressione di R, il 
valore metà di quello massimo che risulta 
dalle misure dirette, nel rilievo delle dro- 
mocrone in prossimità degli scoppi e negli 
eventuali scoppi effettuati per la riflessione. 
Indicando con R,nax tale valore massimo 
risulta evidentemente l’errore massimo per 
le riduzioni di circa 1/2 Rmas e l'errore me- 
dio, ammesso che possa applicarsi la legge 
degli errori di Gauss, 


1 
n Tomax . 
6 3 


asa 


È da escludere che in pratica possa con- 
venire il rilievo sistematico dell’aerato, 
dati i costi molto elevati e i vantaggi per 
la precisione relativamente scarsi: al più 
è da prevedere un rilievo del genere per le 
zone ristrette che risulteranno di partico- 
lare interesse e per le quali si vorrà, e 
risulterà possibile, raggiungere un detta- 
gliamento molto spinto. 

I valori di V, da adottare nei calcoli po- 
tranno normalmente essere determinati con 
sufficiente approssimazione mediante poche 
misure dirette coll’ausilio della carta geolo- 
gica e colla ricognizione diretta accurata 
del terreno. 

Come conseguenza dell’ipotesi ammessa 
dei raggi verticali risultano in generale delle 
dromocrone le quali partono da valori nega- 
tivi dell’asse dei tempi quando il terreno 
in corrispondenza allo scoppio è più elevato 
del piano base e partono da punti alti sul- 
l’asse dei tempi quando il terreno è meno 
elevato. 

Il valore della riduzione R,, dato dalla 
[2], costante per ogni sismogramma, viene 
calcolato nella testata dei bollettini di cal- 
colo (v. paragrafo che segue) mentre quelli 
di R,, dati dalla [3], vengono calcolati nelle 
colonne dello specchio intestate ai diversi 
sismografi. 

Per l’esecuzione pratica dei calcoli di 
e di R, è consigliabile l’uso del semplice 
regolo: il precisione dei calcoli numerici 
dev'essere dell’ordine di + 1 ms. 
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6. — Altre riduzioni. 


Altre riduzioni da apportare ai valori 
osservati dei tempi sono quelle dell’« Ad- 
dendum » di cui già abbiamo detto, dello 
«Sfasamento », della « Fase » e dello « Scop- 
pio scentrato ». 

Con « Sfasamento » indichiamo l’intervallo 
di tempo che dobbiamo sottrarre ai tempi 
delle onde registrate perchè queste risul- 
tino in fase colle deformazioni elastiche dalle 
quali traggono origine. Tale tempo, che 
denotiamo con g, espresso in millisecondi, 
evidentemente avrà sempre segno positivo 
e sarà nullo quando si considereranno gli 
inizi degli impulsi, del primo impulso e dei 
successivi. 

Colla riduzione della « Fase » riduciamo 
all’inizio dell'impulso i tempi letti in corri- 
spondenza a una fase qualsiasi la quale 
appare più chiara nelle registrazioni. Adot- 
tiamo per tale riduzione il valore L, espresso 
in millisecondi, sempre di segno positivo, 
che risulta dal prodotto della distanza dei 
punti letti dall’inizio dell’impulso espressa 
in lunghezze d’onda per il tempo corrispon- 
dente a una lunghezza d’onda dell’impulso 
considerato (ponendo uguale a 1/3 la lun- 
ghezza della prima mezza onda, in generale 
volta verso il basso dei sismogrammi). 

Colla riduzione dello « Scoppio scentrato » 
riduciamo i tempi osservati al «Centro » 
della stazione di scoppio di riferimento delle 
distanze dei sismografi: calcoliamo tale 
riduzione, che indichiamo con d7, mediante 
la formola: 


(e, 


x 


dia 


ove dX sia la componente secondo la dire- 
zione dei sismografi dello spostamento del 
pozzetto di scoppio rispetto al centro della 
stazione, col segno negativo quando lo 
stesso spostamento è dalla parte dei sismo- 
grafi e viceversa, e W, sia la velocità ap- 
parente dell’impulso considerato, quale ri- 
sulta dai raggi rifratti alla superficie del 
suolo in prossimità della stazione di scoppio, 
uguale per tutti i sismografi; $7 in millise- 
condi, dX in metri e W, in m/s. 

Tale formola è valida evidentemente sol- 
tanto qui di seguito: fra lo spostamento 
òY del pozzetto nella direzione con disli- 


normale a quella dei sismografi e la distanza 
X dei sismografi stessi sia molto piccolo, 
per esempio tale che 


de 


Gli scostamenti dY notevoli sono da 
sconsigliare anche per evitare di rilevare 
raggi con percorsi differenti secondo quanto 
abbiamo detto al par. 1. I 

Riportiamo i valori di queste riduzioni, 
costanti per uno stesso sismogramma e per 
uno stesso impulso, nella testata dei moduli 
di calcolo incolonnati in modo che sia 
agevole farne la somma R, =4++ 
an Ù in k, va ÒT. 

Nello spazio riservato alle « Osservazioni » 
dello stesso modulo si potranno mettere in 
evidenza le caratteristiche topografiche del 
terreno lungo i profili dei sismografi, le 
presumibili variazioni della potenza del- 
l’aerato, le condizioni del tempo durante le: 
registrazioni, le caratteristiche peculiari degli] 
impulsi considerati e tutti gli altri elementi 
che in qualche modo possono tornare utili! 
nell’interpretazione geologica dei risultati. 


PRINCIPI PER L’INTERPRETAZIONE 
GEOLOGICA 


7. - Impostazione dei calcoli. 


Non esiste, nè noi siamo in grado di ap- 
prontare, nessun metodo d’interpretazione 
dei risultati dei rilievi sismici a rifrazione il 
quale permetta la ricostruzione diretta e 
univoca delle configurazioni tettoniche del 
suolo. 

In generale, quindi, non possiamo fare 
altro, per l’interpretazione dei risultati, che 
seguire il vecchio procedimento di ammet- 
tere delle particolari configurazioni, di cal- 
colare le dromocrone che in conseguenza si 
otterrebbero e modificare successivamente 
le configurazioni in modo da rendere con- 
cordanti le dromocrone calcolate colle 08- 
servate entro limiti accettabili, conformi al- 
l’approssimazione generale dei rilievi. 

Come base di tutti i calcoli si assumeran- 
no, di regola, i valori ridotti al piano base, 
indicati con 7°, nel modulo di calcolo ripor- 
tato al paragrafo precedente: sarà opportuno 
però, nelle zone di topografia tormentata, 
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velli che sorpassano i 50 metri, perfezio- 
nare l’interpretazione considerando i va- 
lori non ridotti della quota, segnati con 7, 
nello stesso modulo di calcolo, e tenere 
conto delle quote reali dei punti d’osser- 
vazione sul terreno. ] 

Per quest’ultimo perfezionamento sarà 
anche opportuno eseguire la compensazione 
delle maglie considerando le sezioni nor- 
mali delle superfici di rifrazione anzichè 
le sezioni verticali, come in generale si 
tende a fare nei primi calcoli d’interpreta- 
zione. 

Vedremo in seguito come in pratica si 
potrà tenere conto dell’incelinazione delle 
sezioni: ciò anche al fine della costruzione 
delle planimetrie le quali, evidentemente, 
devono in definitiva concludere ogni inter- 
pretazione. 

Converrà, sempre per agevolare i calcoli, 
riportare sovrapposte sui disegni d’interpre- 
tazione le dromocrone relative ai tempi 
ridotti al piano base 7, e ai tempi ridotti 
alla superficie reale del terreno 7, segnando 
per esempio i valori di 7, con circoletti e 
quelli di 7, con triangoletti: così operando 
raggiungeremo anche il vantaggio di poter 
in ogni momento valutare, dalla differenza 
delle due curve, l’entità della riduzione 
topografica e quindi renderci conto del- 
l’approssimazione conseguibile nei calcoli. 


8. -— Ottica dei raggi simici. 


Noi riteniamo che fra i diversi artifici 
escogitati per rendere rapido il traccia- 
mento dei raggi rifratti secondo la legge di 
Descartes, al contatto dei diversi mezzi di 
trasmissione, siano da segnalare il rappor- 


‘tatore di Shoeffler e Diemer (1955) e il 


nostro regolo che riportiamo nella fig. 1, 
entrambi di costruzione semplicissima. 
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Questo nostro regolo è costituito sempli- 
cemente da una striscia di celluloide, dello 
spessore di mezzo millimetro, trasparente, 
di forma rettangolare, con incise le linee 
corrispondenti agli angoli j, rispetto a un 
lato minore, i cui seni hanno i valori di 
0,20, 0,21, 0,22, . 0,99, 1,00. 

Il regolo, come è facile comprendere, dà 
direttamente le direzioni corrispondenti agli 
angoli limiti di rifrazione j, ossia gli angoli 
dei raggi incidenti, sulle superfici di discon- 
tinuità dei mezzi di trasmissione delle onde, 
i quali danno luogo ad angoli di rifrazione 
di 90° (angoli misurati rispetto alle normali 
alle superfici di discontinuità nei punti 
d’incidenza). Col regolo si possono tracciare 
direttamente i raggi incidenti se sul dise- 
gno faciamo coincidere le linee del reticolo, 
cui corrispondono i dati valori del rapporto 
delle velocità, coi raggi rifratti e contem- 
poraneamente facciamo passare uno dei 
lati lunghi per i punti dati dei raggi inci- 
denti. Essendo trasparente il regolo può 
servire per i raggi di tutti e quattro i 
quadranti. 

In effetto però il nostro regolo ha un uso 
molto più generale. Per esempio: 

a) dato il raggio rifratto nel punto 
della superficie s di discontinuità secondo 
l'angolo r qualunque , » < 90°, per trac- 
ciare il raggio incidente rileviamo la linea 
che forma l’angolo r colla c, moltiplichiamo 
il valore relativo per il rapporto delle velo- 
cità dei mezzi a contatto e quindi tracciamo 
da R il raggio corrispondente al valore 
ottenuto; 

b) viceversa, dato il raggio incidente 
secondo l’angolo i qualunque, è < j, per 
tracciare il raggio rifratto rileviamo la 
linea che forma l’angolo i colla c, dividiamo 
il rapporto delle velocità per il valore rela- 
tivo alla linea e quindi da R tracciamo il 


Fig. 1 - Regolo per il tracciamento dei raggi limiti di rifrazione. 


? Bo 
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raggio rifratto corrispondente al valore 
risultante; 

c) quando il sottosuolo fosse costituito da 
n mezzi di trasmissione diversi, M,, Mg, ... 


M,, di velocità V,, Va, V,, rispettiva- 


5000 
4500 
4000 
Vi 
3500 
10000 
3000 9000 
8000 
7000 
2200 6009] Va 
5000 
2000 4000 
3000 
a c.80 È 
1500 0.90 + 
2000 1.00 45 
50° 
1300. 
1.50 
60° 
2.00 
È 3.00 70 
1000 1000 5.00 80 
9 90° 
Fig. 2 — Prontuario di calcolo dell’ angolo 


limite di rifrazione j note le velocità V, e 
Vs dei mezzi di trasmissione a contatto. 


mente, a contatto secondo le superfici cs, cs 
Sn, piane e fra loro parallele, dato un 
raggio rifratto nel punto È, della superficie 
S, secondo l’angolo limite » — 90°, deter- 
miniamo i punti R,.,, R, sulle altre 
superfici di discontinuità nel seguente modo: 
a) calcoliamo il rapporto V,,.1/V, e facendo 
coincidere la linea del regolo corrispondente 
al valore ottenuto colla superficie c, trac- 
ciamo per /, il raggio incidente fino a 
incontrare in ,., la 6,1, }) calcoliamo il 
rapporto V,./V, e facendo coincidere la 
linea del regolo corrispondente al valore 
ottenuto ancora colla superficie g,, tracciamo 
per /è,.1 il raggio incidente fino a incon- 
trare in R,.s la c,, e Così di seguito; 
d) nelle stesse condizioni ma colle super- 
fici 62, 63, - |. c, non fra loro parallele, trac- 


ciato il raggio nel mezzo M,.1, si determinerà 
il percorso nel mezzo M,., e negli altri 
mezzi applicando successivamente quanto 
indicato in a). 

Nella fig. 2 riportiamo un prontuario di 
facile uso per il calcolo dei valori dell’angolo 
limite di rifrazione j, noti i valori delle 
velocità dei mezzi a contatto. I valori di 
tg j, segnati accanto a quelli di j, possono 
tornare utili per il tracciamento dei raggi 
quando si utilizzi la carta millimetrata| 
per i disegni. | 


9. — La diffrazione. 


i 

In corrispondenza alle discontinuità dei 
mezzi di trasmissione le onde sismiche 
danno luogo a fenomeni complessi che sol. 
tanto in parte obbediscono alle regole del- 
l’ottica geometrica, i quali vengono generi- 
camente indicati con fenomeni di diffra- 
zione (Contini 1953). 

Per quanto riguarda i nostri rilievi sono 
da considerare le conseguenze di tali feno- 
meni, particolarmente importanti, sulle leg- 
gi della trasmissione dell’energia secondo 
l'angolo limite di rifrazione e sulla distri- 
buzione dei raggi in corrispondenza alle 
discontinuità dei mezzi di trasmissione. 

Dati due mezzi di trasmissione M, ed 
M., con velocità V, e V,, a contatto secondo 
una superficie c, e la sorgente dei sismi S 
nel mezzo M,, i raggi rifratti da M, ad My 
hanno l'energia 


essendo % la distanza di S dal piano tan- 
gente alla c per il punto di rifrazione PR 
ed e, l'energia dei raggi alla distanza uni- 
taria da S nel mezzo M,. 

Come si vede, secondo l’ottica geome- 
trica l'energia trasmessa lungo la superficie 
c sarebbe nulla: ciò evidentemente in con- 
trasto con quanto dimostra l’esperienza. 

Stando alle conclusioni di Romagna 
Manoja (1956), lungo la superficie c, sup- 
posta piana, l'energia dei raggi varierebbe 
secondo la legge 


EVA 
€, =“ €0 x (a ces DE [2 b) [5] 
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essendo ò una lunghezza costante da deter- 
minarsi, compresa nei limiti 0 < ò < htgj, 
_k una costante, Z la lunghezza delle onde 
sismiche ed « le distanze misurate a par- 
tire dal punto S’ di proiezione ortogonale 
Mi Seu o. 

Le [4] e [5] possono essere verificate evi- 
dentemente soltanto alla condizione che i 
raggi in M, siano curvi, sebbene con cur- 
vature molto piccole, tali da non riescire 
sensibili nei rilievi pratici. 

Ciò posto, riesce facile farci un’idea delle 
influenze sull’energia dei raggi rifratti alla 
superficie che possono aversi dalle ondula- 
zioni della superficie g: influenze, natural- 
mente, in senso positivo per le inflessioni 
di s verso il basso e negativo per le infles- 
sioni verso l’alto. È da notare che in gene- 
rale tali influenze risultano opposte a quelle 
conseguenti alla convergenza e divergenza 
dei raggi rifratti dalle superfici curve. 

Risulta dalla [5] che le onde lunghe sa- 
rebbero consigliabili nei rilievi delle linee 
molto lunghe, non solo per la loro maggior 
persistenza in confronto a quelle corte, ma 
anche perchè danno luogo alla rifrazione 
verso la superficie del suolo di una maggior 
percentuale di energia. 

Coi fenomeni d’interferenza, che sempre 
accompagnano quelli della diffrazione, pos- 
siamo spiegare come in corrispondenza alle 
rapide inflessioni degli strati, date le fre- 
‘quenze e le ampiezze variabili delle onde 
costituenti gli impulsi, si abbiano dei fronti 
d’onda variabili col tempo e quindi risultino 
sui sismogrammi delle sequenze che si defor- 
mano progressivamente e gradualmente col 
tempo: il fenomeno naturalmente sarà più 
o meno appariscente a seconda della lun- 
ghezza delle onde registrate. 

Per determinare le dromocrone degli stra- 
ti in corrispondenza alle discontinuità e 
alle forti inclinazioni, superiori all’angolo 
limite j, in generale si applicano i principi 
della brachistocrona, ossia dei tempi minimi, 
per ogni elemento degli strati e per l’insie- 
me dei diversi elementi. Nel caso, per 
esempio, di una faglia verticale i tempi suc- 
cessivi a quelli dei punti di discontinuità 
delle superfici degli strati saranno relativi 
ai raggi che gli stessi punti irradiano @ 
stella, conformemente ai principi di Huy- 
ghens: ciò fino a tanto che risulteranno 


minori dei tempi relativi ai raggi che si tra- 
smettono secondo il normale meccanismo 
della rifrazione dai lembi degli strati oltre 
la faglia. 


STRATI PIANI 
CON VELOCITÀ COSTANTE 


10. — Generalità. 


Come si sa, la velocità di trasmissione 
delle onde sismiche dei terreni varia note- 
volmente colle diverse specie delle rocce e 
per ogni specie è funzione della compattez- 
za e del grado di costipazione raggiunti e 
quindi delle pressioni che si esercitarono 
dopo la messa in posto, del tempo d’azione 
delle stesse, delle temperature che si mani- 
festarono, dei fluidi contenuti, della pres- 
sione degli stessi, ecc. 

L'azione di questi fattori non potè che 
estrinsecarsi in generale con efficacia cre- 
scente colla profondità: di regola quindi 
avremo un aumento della velocità di tra- 
smissione delle onde colla profondità e col- 
l’età dei terreni. 

In pratica però avviene non di rado, per 
rocce di particolare costituzione e per po- 
tenze limitate, di trovare delle velocità 
variabili secondo la profondità con incre- 
menti molto ridotti, tali da riuscire coperti 
dall’approssimazione limitata conseguibile 
coi rilievi e dalle normali eterogeneità delle 
rocce stratificate: in tali condizioni converrà 
senz'altro adottare dei valori costanti della 
velocità. 

Come eseguire i calcoli per la determina- 
zione della legge della velocità non è possibile 
precisare in generale, dato che i valori di 
osservazione sono influenzati in modo molto 
variabile dalle configurazioni geometriche 
delle superfici di contatto delle diverse specie 
di rocce costituenti il sottosuolo, le quali di 
norma costituiscono l’oggetto dei rilievi e 
quindi o sono sconosciute 0 sono note sol- 
tanto nelle loro grandi linee. Ora noi pos- 
siamo soltanto consigliare: 

1) di adottare per i primi calcoli delle 
formole provvisorie per le velocità dei ter- 
reni di rilievo e perfezionare progressiva- 
mente le stesse formole in modo da soddi- 
sfare nel miglior modo i dati che via via 
vengono acquisiti coi rilievi; 
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2) di ammettere le variazioni laterali 
delle velocità con molta prudenza, se non 
diffidenza, per non correre il rischio di 
mascherare in tale modo delle particolarità 
tettoniche, anche di notevolissimo inte- 
resse pratico. 

Pel caso che si assuma per i diversi strati 
dei valori costanti della velocità, il quale è 
certamente il più semplice che in pratica 
sì possa presentare, aggiungiamo questi 
altri consigli: 

I) basare i calcoli di preferenza sulle 
dromocrone che nei due sensi coniugati 
risultano rettilinee 0, perlomeno, con cur- 
vature tali per cui gli eventuali errori di 
calcolo delle inclinazioni degli strati rela- 
tivi nei punti di rifrazione risultano sicura- 
mente minori dei limiti che conseguono dal- 
l’approssimazione generale delle misure; 

II) per lo strato superficiale utilizzare i 
valori relativi ai sismografi il più possibile 
lontani dai punti di scoppio per i quali sono 
sempre da supporre minimi gli effetti nega- 
tivi delle eterogeneità dei terreni in prossi- 
mità della superficie del suolo nonchè dalle 
asperità topografiche in corrispondenza ai 
punti di scoppio. 

Nei paragrafi che seguono, relativi al- 
l'ipotesi di un sottosuolo costituito da 
strati di velocità costante e limitati da 
superfici piane, i simboli hanno il seguente 
significato: 

Vi, Va; Vs ... velocità di trasmissione 
delle onde sismiche rispettivamente degli 
strati primo, secondo, terzo, ... a incomin- 
ciare dalla superficie del suolo; 

S punto origine dei sismi, in generale 
coincidente coll’intersezione col piano base 
della verticale per il punto di scoppio; 

G punto di ricezione dei sismi, in generale 
coincidenti coll’intersezione col piano base 
delle verticali per i punti della superficie 
del suolo ove sono postati i sismografi di 
rilievo (geofoni); 

X distanze dall’origine dei sismi misurate 
orizzontalmente, in metri; 

T tempi rilevati dai sismogrammi ridotti 
e riferiti al piano base, supposto orizzon- 
tale, in millesecondi; 


E, €25 3; .... Aromocrone relative agli 
strati 19, 2°, 39, nà 

Tix, Ti, .... tempi intercetti sull’asse 
dei tempi (X = 0) dalle dromocrone É,, 


E, .... « (intercept time »), in millise 
condi; 

6103 S23; «---- Superfici (piani) di contatt 
fra il 1° e il 2° strato, fra il 2° e il 3° stra 


BOSE 

03, 03, -... inclinazioni delle superfici Gay 
6233 -«---, in gradi sessagesimali; 

253 ass ---. profondità delle superfi@ 
Gisy Gli <a im corrispondenza all’originei 
dei sismi $, in metri; 

ARA stesse profondità in corri-| 
spondenza ai punti di rilievo dei sismi G;; 

dys, ds, -... distanze delle superfici 619; 
533, --.. dall’origine dei sismi $S, in metri; 

dg, dg, -... le stesse distanze dai punti 
di rilievo dei sismi G; 

ia iagt- n angoli limiti di rifrazione dei 
raggi incidenti sulle superfici 619, 623; - - -l 


misurati rispetto alle normali alle stesse: 
superfici, in gradi sessagesimali (sen j, =| 


ValVa sen h _- V Ve: DA DE 
Won Way --.. velocità apparenti degli 
strati 29, 39, .... quali risultano dalle pen- 


denze delle linee dromocrone, rispetto al- 
l’asse dei tempi, nel caso che gli strati si 
«elevino » (up) nel verso delle distanze cre- 
scenti, in metri al secondo; 

Wsa, Ws4, .... le stesse velocità appar 
renti nel caso che gli strati si « abbassino » 
(down) nel verso delle distanze crescenti 
delle dromocrone; 

Womy Wsmy - -- . le medie delle stesse velo- 
cità quali risultano per i due versi opposti, 
Wam a (Way +Waa)/2, Wim = su (Wsut W34)/2; 

As, 43; --.. le differenze fra le stesse 
velocità relative al verso secondo cui gli 
strati si elevano e al verso opposto, 4, = 
VWiag ai Wai ’ Az => Wei —_—Wa; ES Oto o 

Per comodità sovente indicheremo con 
«coniugati » gli elementi di rilievo relativi 
agli stessi punti di rifrazione che risultano 
scoppiando dalle due parti opposte. 


11. — Due strati piani. 


Ammettiamo di avere un sottosuolo costi- 
tuito da due strati, omogenei ed isotropi, 
di velocità V, e V,, a contatto secondo una 
superficie c,3, piana e continua, di inclina- 
zione a, e inoltre ammettiamo di operare 
mediante linee disposte secondo la massima 
pendenza della superficie 6,3. 
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In tale caso l'equazione della dromocrona col segno per a, negativo o positivo a 
relativa al primo strato, è, evidentemente, seconda se la cs si eleva oppure si abbassa 
. adottando le convenzioni del paragrafo nel verso delle x crescenti. 


vaLORI Di Y% | tea 


portati a i ER I AZ A ‘i... werocma] ‘costante || 
i n sani, n $ $ 


i Ù Î fdt 
Ì $$ | LEO GINO | 


i 

à ì 

Lab MINERARIA | 
| pt 


s QueNta NARZO coli 


Fig. 3 — Prontuario di calcolo del rapporto V,/V, noti i valori dei 
rapporti 4,/2Wam © Wam/Vi: 


Le velocità apparenti sono date dalle 


eee 36 derivate delle distanze X per rispetto al 
La na [6 tempo 7: dalla [7] otteniamo allora: 
1 
5 Vv 
L'equazione della dromocrona relativa al W,, = = To 
secondo strato è invece, fig. 7, È hi 2 [8] 
il 


4 i 2 da, cos j.+X sen (xF0a)] (7) — s0n (j.-+ 0%) 


1 


(II 
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i | i la riduzione foto- 
Dal sistema formato da queste due equa- Nella fig. 3 riportiamo la ridi 
zioni otteniamo, con facili trasformazioni, grafica del grafico-prontuario difcalcolo del 


TIE 


LIE TARE LEI 


Ì 
ta 


Li 


td 

pa ANÙA 
doit el 
LE 


FAI 


npritotntnnto 
i i 


} i 
15. cokatd -\Mmafzo ess 1°! | 


Fig. 4 — Prontuario di calcolo delle pendenze tg a, noti i valori dei 
rapporti V,/W,, e WVs/Vi 


la formola di calcolo della velocità vera V, rapporto V,/V, in funzione dei valori di 
Vv. \: l | Az/2Wan @ Wan/Vi che abbiamo costruito 
2) — A+ B?+|(A+B??—4B? [9] in base alla [9], molto utile per la pra- 
1 tica. 
A Posto noto il valore di V, possiamo deter- 
È 3 minare le pendenze tga, dalle singole dro- 
4 1 —| An ) E — Wam T° mocrone mediante le formole che si ricavano 
Vi pure dalle [8] 
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la prima relativa al caso che lo strato si 
elevi nel verso delle _X crescenti e la seconda 


relativa al caso inverso. 


Nelle figure 4 e 5 riportiamo le riduzioni 
te] 


fotografiche dei grafici-prontuari di cal- 
colo delle pendenze tga, approntati in base 


[10] 


1 


dal punto di scoppio S risolvendo 


Determiniamo la distanza d,, della super- 
Me 612 


DA 


d 


AIN 
PA x 


ficie 
s "TANG Gili 


VALORI 


Fio. 5 — Prontuario di calcolo delle pendenze tg a, noti i valori dei 


5* 


rapporti V./W. e V./Vi 


i 


9 
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le equazioni che risultano dalla [7] posto 
Apa 0 


11] 


essendo 7’;, il tempo intercetto. 

Le formole sopra trovate sono valide, in 
effetto, qualunque sia l’orientamento, ri- 
spetto alla direzione del secondo strato, 


Fig. 6 — Determinazione della direzione dello 
strato noti itempi intercetti di tre stazioni 
di scoppio qualsiasi. 


della «linea » di rilievo cui sono riferite le 
dromocrone considerate: naturalmente alla 
condizione che le pendenze tga, siano riferite 
al piano normale alla superficie c,,, limite 
superiore del secondo strato, contenente la 
«linea » di rilievo. 

Supposte note le pendenze tga', e tga”, 
relative a due linee qualunque A’ e A” 
incrociantisi nel punto /,, determiniamo la 
direzione di massima pendenza e la massima 
pendenza stessa mediante la seguente co- 
struzione che si ricava facilmente da quella 
nota della composizione vettoriale delle 
pendenze: 


a) portiamo sulle tracce di A’ e 4°”, 
a partire da 1 Ì segmenti LOI 
proporzionali ai valori di seno’, e sena”, 
che si ricavano da quelli noti delle pendenze 
mediante le normali tabelle dei valori 
trigonometrici; 


b) tracciamo da 7’, la perpendicolare alla 
traccia di A’ e da Q”, la perpendicolare alla. 
traccia di A” e congiungiamo I, col punto: 
Q, d’intersezione delle perpendicolari: il seg- 
mento I, V, rappresenta in direzione la linea. 
di massima pendenza e in grandezza il seno 
dell’angolo di massima inclinazione sena». 


Possiamo facilmente vedere che per le 
piccole pendenze, minori del 30%, in effetto 
possono essere utilizzati, per il calcolo delle 
pendenze totali degli strati, indifferente- 
mente i vettori tangente e i vettori seno, 
date le differenze minime dei valori relativi, 
sempre minori del centesimo. 

Consideriamo infine il caso che il rilievo 
sia costituito da tante linee A’, 41”, 49, ... 
disposte secondo le regole del caso, rilevate 
in una sola direzione: casi del genere 
possono aversi in zone di topografia molto 
difficile prive di strade e quando si vo-. 
gliono utilizzare per gli scoppi dei corsi 
d’acqua, laghi o il mare. 

Possiamo operare nel modo seguente, 
riferendoci alle indicazioni della fig. 6: 


A) sulla planimetria delle linee di ri- 
lievo, dalle stazioni di scoppio 8°, 8°, 8), ... 
tracciamo tante parallele secondo una 
direzione qualsiasi e a partire dalle stazioni 
di scoppio stesse, portiamo, secondo un 
verso prefissato, dei segmenti proporzionali 
ai tempi intercetti delle linee relative 7”, 
T"is TA;s,..... rispettivamente in $S' D'; 
$S” D", S8) D8,..... determiniamo i punti 
d’intersezione Ai; Ajs; - <-‘. As, Agp 00 
fra le linee S' 8” e D' D”, SSA e D'DA,.d 
N° Sere DE DIST: 84 e D' DEI 
e quindi tracciamo la retta /' che congiunge 
i- punti; 4g; SA n97 Agi) + SRO 
quale gli scostamenti risultano minimi, 
secondo i principi della teoria dei minimi 
quadrati: tale linea è la traccia del piano 
limite superiore dello strato c,, sul P.B.; 


B) dalle [8] ricaviamo l’espressione di 
sena, come funzione dei rapporti V,/V, e 
di V,/W,, essendo con W, indicata generi- 
camente la velocità apparente risultante 
dalla dromocrona del secondo strato, 


Legro (n) Ga/_ si 
sen == - |/ AR 
“= Fri ra 
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coi segni dei due termini sempre contrari, 
ì primi quando W, > V, e i secondi quando 
W.< V., quindi misuriamo gli angoli acuti 
bo P°, B9,. .... formati dalle linee A, 
4", A®,. .... colla direzione di massima 
pendenza (normale alla traccia /") e ponia- 
mo le uguaglianze 


sena, seno” senal®) 
caanicos dî cos) i 
ove sena,, sena,”, senal), .... siano i 
valori della [12] relativi alle linee A’, A”, 
A0,. .... rispettivamente: se quindi po- 
niamo 
yp' «3 1 Vi i 
cost W,' 
y” a 1 P sE 1 
COS 1° Wi" bj 


D' * ni È; Vi } 
COS b" | W 2) } 
D' iS D' [13] 
R,g= yy? 
D — DI) 
R,3 == y' _ Y(8) ’ 
DD" — P(3) 
Ra3= y” IR y(3)” 
PD" — PA 
Ra == AREE DI (4) 9? 
otteniamo 
i SERI [14] 


1 


ove R,, è il valore medio ponderale di F.», 
PARETO ST TI 

C) determinato in tale modo il valore 
più attendibile del rapporto V./Vi deter- 
miniamo per ogni linea rilevata la pendenza 
mediante i grafici delle figure 4 e 5, calco- 
liamo i valori corrispondenti del seno, 
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dividiamo per i coseni degli angoli di dire- 
zione delle linee corrispondenti cos 8’, cos 

",...., e infine facciamo la media ponde- 
rale: questa media è evidentemente il va- 
lore più attendibile del seno dell’inclina- 
zione totale dello strato. 


12. — Tre o più, strati piani. 


Consideriamo ora il caso di un sottosuolo 
costituito da n strati omogenei ed isotropi di 
velocità Vi, V2,..... V, a contatto secondo 
le superfici Gis) 6233: « <- | S(n—1)» Piane e con- 
tinue di uguale direzione con inclinazioni 
LI PPRBI A RENEE TRO an e, inoltre, ammettiamo di 
disporre le linee di rilievo secondo la mas- 
sima pendenza degli strati. 

Operando in modo analogo a quello 
seguito per i i due strati otteniamo, rife- 
rendoci alle indicazioni della fig. 7, nel 
caso di tre strati 


VA x LI Va 


Wa = Wes= pn ; 
°"  sen(ii, —q,)” sen (i, + 03) 
di Si . di Ss «/ LIZA 
Ti, = 2 > cosj; + 4 (così, + cosî,).[15] 


Vi Vi 


Da queste equazioni, essendo noti V,, 
Voz do, dasy Wa Wsa, e Ts possiamo deter- 
minare i valori di è, @ è, ponendo 


Vi 
arcsen — + 0, 


3 ja 
Zu 
i uresen Li a DO. 
=AaTC n PALI 
13 Wia 
PRE A 
Noti i,, © 43 essendo 
3 ‘ 
’ — arcsen|—- sen é, | = js + (a — aa) 
Y13 = arcs 4 e 73 3 2) 9 
Vi 
3 
ci 2 97) . 
rig = Arcsen ( sen i) = ja — (a — da), 
1 / 


otteniamo i valori del rapporto V./V3 e 
dell’incelinazione a, ponendo 


V i 1 
ci = Sen gg = sen 3 CE T19) 
3 pe] 
IV [17] 
QU = dg + 9 (i Ca Ti3)- 
dl 


Dall’ultima delle [15] infine otteniamo il 
valore della distanza d,, della cs dal punto 
Ss, d’intersezione colla 61 della normale 


y 
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3000 
2500 
“” 
| 
2000 
i 
ù I 
Fi3 i 
1500 | 
| 
1000 cotg.fi =Vi 
1000 cotg.B.=Vau 
Tia pesa, di PE 1000 cotg.f, = Viu 
1000 
sen. Ja = Vi/V2 
sen. Ja = Va/V3 
s00 
i x 
(o) sha — ero Parra ero ta 
(o) 1000 2000 3000 40007 ®% 5000 6000 7000 8000 
S PLANE G 
Fig. 7 — Raggi sismici e dromocrone di un sottosuolo costituito da tre 
strati piani nella direzione della massima pendenza. 
alla 61» Stessa calata dal punto di scoppio $S Pel caso di un suolo costituito da quattro 
ponendo strati abbiamo 
È V V 
aa 7 1 "1 
Vi Li men nr 
T > qu si ;n b 4qd */ b) 
dss = / V \2 Uf S [18] sen (ta — de) DEL (ta — 0a) 
e Mo. 
9 = 9 __4S tai BI o A ZA 
T;,=2 Vv COS], + Vv (così,, + cos ;,) + 
ove 3 2 
d d [19] 
a) st T eli 25. AG 3° N SL 295 LA ZA 
To, = Ta Y, (cos î,, + COS d,,); # V. (COS è,, + COS i) - 
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Dalle prime due otteniamo 


DIR DAI) A a 
da =  arcsen Wo - o 
du 
di SIE a Vi [20] 
dg == Arcsen ra 
ad 


ji + (a, —0;) = arcsen 


v. sen (#,, — 0% + 0%) 


> 


bi (a,—0)= aresen| sen (r,, + ds — 02) 


2 


, 


ove 
TERRA] N s, 
T,, = arcsen | 7 Sen la 
bi 
SA TeL GRIÀ MARCIO 7, 
7, = arcsen (7 sen it) 
1 
e quindi 
V. 1 E, 
—° — sen —‘arcsen|— sen(r, —@&+@)| + 
V, 2 2 E 
sE Va ( ”" pe | 
arcsen | sen (r da 03 
14! ‘ 
Vi i [21] 


1 f 
a =, + 3) aresen! sen(r,, — de + Ga)| — 
dl 2 : 


= 


y 3 " 
— arcsen |— sen (r,, +0 — a») 


V, 


Per il calcolo della distanza d,, otteniamo 
infine 


ie 
di = nr Vi d, [22] 
Vi 
ove 
pe. — E (cos i, + cosi) — 


Operando in modo analogo possiamo facil- 
mente ricavare le formole relative a cinque 
strati e a un numero qualsiasi di strati. 

Per gli effetti pratici dobbiamo osservare 
che il procedimento di cui sopra è da consi- 
derarsi valido soltanto nel caso che gli strati 


del sottosuolo abbiano tutti la stessa dire- 
zione e che le linee di rilievo siano disposte 
secondo la massima pendenza: caso che in 
pratica sicuramente si presenta assai di 
rado e che, d’altronde, non è dato di riscon- 
trare in alcun modo direttamente dai dati 
di rilievo. 

Quando gli strati avessero la stessa pen- 
denza, e quindi avessero le superfici limiti 
parallele, il procedimento è invece valido 
qualunque sia l’orientamento delle linee 
di rilievo, naturalmente riferendo i dati 
delle pendenze e delle profondità ai piani 
normali agli strati contenenti le tracce delle 
linee di rilievo stesse sul P. B. In tali con- 
dizioni risulta, evidentemente, 


7 " 


16 ate mil DI Pai 6 
CE PST A [28] 
e quindi 
x 7 7 
ao sen /, = E 
AR ae 
Va Vi Di 
ME V. Vi 
—— _i-reni, seno 4] 
7 T 14 Vi 14 
I/ 4 y 1 y 1 
Per le distanze otteniamo i tempi in- 
tercetti ridotti 
d 
== DI 25. , 
AIA “i Ta = Vv COS Vs 
1 
== 29 a ENO) da dI nd 9) 
NEAR: Vv così, — 2 z cosr,, [25] 
sl 


na Ca l'aralis/1eata. Co. dl \ali9. "6 (ove colgal,® fo eMegiene 00) 1a € SUS SENT 


Un’idea dell’approssimazione secondo la 
quale è verificata l’ipotesi del parallelismo 
degli strati si ha dagli scarti con cui risul- 
tano soddisfatte le [23]. 

I dati delle pendenze e delle distanze 
relativi a diverse linee sono componibili, nel 
caso degli strati paralleli, secondo le stesse 
regole di cui abbiamo detto al paragrafo 


precedente. 
Nel caso del suolo costituito da tre strati 
orizzontali, per cui a, = 03 = O, abbiamo 


Wan == Woa “o Va, Wiu = Wa == Vi 
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Le dromocrone dei tre strati hanno evi- 
dentemente le equazioni 


La prima dromocrona interseca la seconda 
e la terza rispettivamente nei punti /,, € 
I,3 di coordinate 


| La 
Xi = 2d,; ì= V, ’ Jara UA ’ 
RE 
Va 
ZE (e UV 2 
O it 
, J 3 
ES = 2d,; EIA + 2d,; Di DI. 
UA Vi Vi 
| DE 
Tg n 
1 


Risulta di conseguenza la condizione per 
la quale i valori di _X,3 sono minori di 
quelli di X,, 


d a AT 
ii 
nai VER [26] 
(A 7 
VV] 
Vi 


Nella fig. 8 riportiamo la riduzione foto- 
grafica del grafico-prontuario di calcolo dei 
valori per i quali i due punti d’intersezione 
risultano coincidenti, ossia ZX.. = As 
costruiti in base all’equazione che risulta 
dalla [26] ponendovi uguali i due membri, 

Quando la [26] è verificata risulta eviden- 
temente che l’energia trasmessa dal secondo 
strato lungo il contatto col primo strato non 
può essere rilevata che come secondo impul- 
so, dopo quella trasmessa direttamente dal 
primo strato, per le minori distanze, e dopo 
quella trasmessa dal terzo strato lungo il 
contatto col secondo strato, per le maggiori 
distanze. Come si sa, i secondi impulsi solo 
raramente riescono di ampiezze sufficienti 


per un sicuro rilievo dai sismogrammi, spe 
cialmente quando appaiono prossimi 
quelli delle onde dirette. 

Mancando i dati relativi agli impulsi tra 
smessi dal secondo strato la presenza di 
questo evidentemente sfuggirà nella rico9 
struzione tettonica e si sarà indotti a innal 
zare notevolmente il terzo strato in mod 
che, considerando i terreni soprastanti tutt: 
pertinenti al primo strato di velocità mii 
nore di quella effettiva del secondo strato; 
risultino ugualmente soddisfatti i temp; 
osservati. 

Per ognuno degli strati del sottosuolo pos+ 
siamo evidentemente fare delle considera- 
zioni analoghe: dei dati approssimativi pos+ 
sono essere ricavati dalla [26] sostituendo 
a V, la velocità dello strato immediata» 
mente soprastante e a d,, lo spessore totale 
degli strati soprastanti. 

Le stesse formole possono considerarsi 
valide anche pel caso degli strati legger+ 
mente inclinati sostituendo alle velocitàò 
vere le velocità apparenti corrispondenti. 

Per rimediare alle lacune che in conse- 
guenza risultano per i rilievi di prospezioneé 
si cercherà di iniziare i rilievi delle dromo- 
crone nelle zone per le quali i tempi delle 
stesse appaiono come primi impulsi edi 
estendere gradualmente i rilievi nelle zone: 
per le quali i tempi appaiono come secondii 
impulsi in modo che questi trovino confer- 
ma negli allineamenti delle prime dromo- 
crone. 

Per gli effetti pratici è importante notare 
che se in una zona si riscontra la presenza, 
in qualche parte, ove le condizioni sono 
favorevoli, di un dato orizzonte rifrangente 
questo si deve in generale supporre presente 
in tutta la zona quando dai dati di rilievo 
sì possono ritenere operanti le condizioni 
postulate colla [26]. Le dromocrone relative 
a questi orizzonti di regola avranno velo- 
cità inferiori a quelle degli impulsi prece- 
denti. 


13. — Faglie degli strati piani. 


Come abbiamo visto al par. 9, ogni solu- 
zione della continuità dei mezzi di trasmis- 
sione delle onde dà luogo ai fenomeni della 
diffrazione. Ora vediamo in dettaglio come 
tali fenomeni si esplicano nel caso che 


x » 
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degli strati piani con velocità costante 
siano interrotti da una faglia. 

Il sottosuolo sia costituito da due soli 
strati e la faglia, verticale di rigetto 0, non 
dia luogo a nessuna discontinuità dei mezzi 
di trasmissione quando, lungo la superficie 
di faglia co, sono a contatto terreni della 
medesima specie. 


| © VALORI LIMITI DI dgg/dss 


STRATI PIANI 


assottigliamento del primo strato quali 
risultano rispettivamente per le stazioni di 
scoppio S° ed S” della fig. 9 che riportiamo 
nella pagina che segue. 

Nel caso degli scoppi in $8° di tale figura, 
le onde rifratte nel secondo strato raggiun- 
gono i diversi punti della faglia Y° ”, 
seguendo i raggi trasmessi secondo le nor- 


MIDI QRERE E Da SITR 
È | gi 
VELOCITA! COSTANTE! ; 


AGIP NISERARIA 


$. DONATO: MARZO 1656 


Fig. 8 — Prontuario di calcolo delle condizioni limiti di rilievo del 
secondo strato con primi oppure secondi impulsi. 


In tali condizioni evidentemente le onde 
dirette, che si trasmettono nel primo strato, 
si propagano secondo impulsi continui, con 
intensità variabili regolarmente in confor- 
mità del normale decremento sferico e del- 
l'assorbimento specifico del mezzo costi- 
tuente il primo strato. 

Le onde rifratte nel secondo strato, le 
quali evidentemente si trasmettono colle 
stesse modalità di cui abbiamo detto al 
par. 11 fino a tanto che non raggiungono la 
faglia, in corrispondenza alla faglia stessa 
danno luogo a deformazioni diverse delle 
dromocrone a seconda del senso dello spo- 
stamento dei due lembi; per chiarezza noi 
considereremo quindi separatamente i due 
casi: che le onde incontrino in corrispon- 
denza alla faglia un ispessimento oppure un 


mali leggi della rifrazione, con ampiezze 
rapidamente crescenti da F° verso P". 

Ora, l'energia irradiata da F°, di per sè 
molto debole, diminuirà approssimativa- 
mente in ragione della distanza e quindi 
arriverà ai sismografi posti dopo il punto 
A con piccole ampiezze. Al confronto molto 
grandi saranno invece, per la [4], le am- 
piezze delle onde provenienti dalla super- 
ficie adiacente di traccia FP" P”. 

La dromocrona delle onde rifratte dal 
secondo strato, rettilinea fino al punto A” 
corrispondente di A, subirà, a partire dallo 
stesso punto A’, una inflessione graduale 
verso l’alto, tendendo asintoticamente @ 
disporsi parallela a quella delle onde dirette: 
nella fig. 9 abbiamo indicato con E,, tale 
dromocrona.- Le ampiezze corrispondenti 
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alla stessa dromocrona saranno in generale 
funzioni crescenti delle lugnhezze d’onda 
considerate e del rigetto o = F° F” della 


faglia. 


1000 cotg A, = W 


1000 cotg Az2u = Wau 


1000 cotg BA:d = Wad 


Fig. 


La distanza fra queste due dromocrone 
misurata in senso verticale (parallelo al 
l’asse dei tempi), supposta trascurabile la 
differenza d'7 fra i tempi che i raggi im- 


9 — Raggi sismici e dromocrone di una faglia FF" di un sotto- 


suolo costituito da due strati piani. 


La superficie di contatto c,, fra il primo 
e il secondo strato che si trova dopo la 
faglia è tutta in «ombra », stando all’ottica 
geometrica, e quindi non dovrebbe dar 
luogo a nessun impulso alla superficie del 
suolo. Praticamente invece, per effetto della 
solita diffrazione, avremo dell’energia sia 
per irraggiamento del punto F” al soprag- 
giungere dell’impulso trasmesso lungo il 
contatto dei due strati sia in conseguenza 
dell’incurvamento dei raggi rifratti nel 
secondo strato verso la superficie è». La 
dromocrona che risulterà, £,, sarà eviden- 
temente parallela a quella È, relativa al 
tratto del secondo strato che si trova prima 
della faglia. Le ampiezze saranno ancora 
funzioni crescenti delle lunghezze delle onde 
considerate. 


piegano a percorrere i tratti $S° S°,F" ed 
o? a? " 


/0/ o VI ” o” Gr o , 
razzo, (a | A 
Vi Vi Vi Va 
[27] 
può essere calcolata ponendo 
pp 2008 % si (Va gsenas ., 
('Taspalte please 


Viceversa, noto dai dati di rilievo il valore 
della distanza 4’ 7 fra le dromocrone 
E sa © È 20, possiamo determinare il rigetto 


della faglia ponendo 
RL — 


- [29] 
COS dy Il (i ae cnos 


1 
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Nel caso dello scoppio in 8” della fig. 9, 
stando all’ottica geometrica, dovrebbero 
risultare: a) l’impulso trasmesso dalle onde 
dirette, della dromocrona £”,, b) quello 
delle onde trasmesse dal secondo strato al 
contatto col primo nel tratto che precede 
la faglia, della dromocrona £”,a, €) quello che 
risulta dalle onde dirette che si irradiano 
nel secondo strato attraverso la superficie 
di faglia lungo FF", della dromocrona 

".9. A questi impulsi, per effetto della 
diffrazione, si somma quello della dromo- 
crona é”,, che risulta dalle onde irradiate 
da Y”, al sopraggiungere dell’impulso della 
dromocrona £”,,, e dai raggi del secondo 
strato incurvati verso l’alto di cui già ab- 
biamo detto a proposito delle dromocrone 
ACTA 

La dromocrona £”, tende a disporsi asin- 
toticamente parallela alla E“: la distanza 
A"T che risulta fra la €", e l’asintoto di 

"> Sì ottiene ponendo 


NT = ni 1 (7) p 


o sen a; 
E MII0I 
Uf 

Da questa ricaviamo il rigetto o nota la 
distanza A1"7 


[31] 
; 
Vi 
Noti 4’T e A"T possiamo determinare il 
rigetto ponendo 
VE deb LAST 
0= 2 ( a RAT [32] 


7 


/ 
y 2 
2 cos a | (7) 24 
1 


e possiamo determinare la pendenza della 
superficie di contatto dei due strati ponendo 


cA (ROS DL 1 A 
ar ra 
gao=- sai 
wa=- dr, VP) + 83 
AT 


Quest'ultima formola può servire per con- 
trollare i valori di 4°T e A°”T quando è 
nota per altra via la pendenza. 

Nel caso di una faglia avente il lembo 
ribassato dalla parte verso cui gli strati si 
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innalzano, invece che dalla parte verso cui 
gli strati si abbassano, possiamo ripetere 
tutte le considerazioni sopra fatte e quindi 
valgono le stesse formole trovate: [28] e 
[29] per gli scoppi in S°, [30] e [31] per gli 
scoppi in S” e [32] e [33] per gli scoppi in 
SME EN 

AI solito per rendere agevole il lavoro di 
elaborazione dei dati di rilievo noi abbiamo 
predisposto i grafici-prontuario di calcolo 
dei valori del rigetto 0 in base alle [29] e 
[31]. Come si vede dalle fotografie che ripor- 
tiamo nelle figure 10 e 11 delle pagine che 
seguono, con tali grafici, costituiti ognuno 
da dodici quadri corrispondenti a diversi 
ralori della pendenza tg a, degli strati, pos- 
siamo determinare i valori corrispondenti 
alle diverse pendenze soltanto per interpo- 
lazione fra i valori dei diversi quadri. 

La precisione raggiungibile con tali gra- 
fici è certamente scarsa, date le grandi scale 
adottate, però non inferiore a quella che in 
effetto riesce possibile con questo genere di 
calcoli. 

Poichè il rigetto è lineare colle differenze 
dei tempi delle dromocrone i grafici di cal- 
colo del rigetto stesso possono essere am- 
pliati a volontà moltiplicando i valori se- 
gnati di o e di A'T e A°T per un fattore 
qualsiasi: naturalmente la precisione risul- 
terà ridotta in proporzione dello stesso fat- 
tore. Utilizzando questo principio si calcole- 
ranno i valori di o compresi fra 0 e 100 m, i 
quali non sono dati direttamente dai grafici. 

Osserviamo che la [29] si trasforma nella 
[31] mutata di segno quando 


[34] 


e che verificandosi tale condizione noi po- 
tremo determinare'i valori di V, AT uti- 
lizzando il grafico relativo al caso degli 
strati che si elevano verso lo scoppio della 
fir. 10 e apponendo il segno negativo. 
Con un sottosuolo costituito da tre o più 
strati piani si ripeterà per ogni dromocrona 
quanto abbiamo visto per quella del secondo 
strato e si potranno applicare le stesse for- 
mole sopra trovate per ognuno degli strati, 
sostituendo a V, il valore della velocità 
reale corrispondente. Naturalmente, trat- 
tandosi della medesima faglia in generale si 
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potrà supporre il rigetto uguale per tutti Le considerazioni di cui sopra sono valide 
gli strati e quindi, a seconda dei casi, me- soltanto nelle ipotesi che si operi nel piam 


diare i valori relativi ai diversi strati per normali alle superfici di contatto degli strati 


(cid ialesicRelti e VESTRAZI 


i 
i 


è 


| STRATI SALIENTI. VERSO LO|.SCOPPIO .., 


setrì 


46, 


poi WiabRARiA 


| I O E ni $ opnato | minzò a 


Fig. 10 — Prontuario di calcolo del rigetto o delle faglie nel caso dello 
scoppio dalla parte verso cui gli strati si elevano. 


ottenere il valore più attendibile oppure uti- e che le linee di rilievo siano perpendicolari 
lizzare il valore che risulta di alcuni strati, alle faglie: ipotesi quest’ultima che rara- 
per ricercare le dromocrone di altri da una mente si trova verificata in pratica, almeno 
parte e dall’altra delle faglie. colla precisione necessaria. 


Con una linea di rilievo obliqua rispetto 
alla faglia avviene che i raggi rilevati dai 
_sismografi sono corrispondenti a percorsi 


ER TE OSE eda CTV peri Gs Pere: 


+ RITIRO, RIGA 
tito STRATI 


STRATI SUBSIDENTI VERSO LO S 


mari 


DI 
NZ 
| } VIA 

sn ad LANGLE GA; 
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l'angolo di direzione dò della faglia stessa 
rispetto alla linea di rilievo. 
Per una linea obliqua rispetto alla faglia 


FAGLIA | 


I] h è 
VELOCITA COSTANTE | 
il 


4 i 


| AGIP. MINERARIA — 
Li 


5. DONATO — APRILE 1958: 
gia i 


Fig. 11 — Prontuario di calcolo del rigetto 0 delle faglie nel caso dello 
scoppio dalla parte verso cul gli strati si abbassano. 


affatto diversi, con nessun tratto in comune, 
i quali sono funzione oltrechè delle carat- 
teristiche geometriche e litologiche degli 
strati e del rigetto della faglia anche del- 


risultano le seguenti caratteristiche pecu- 
liari: 1 , È 

1) angoli meno vivi fra lesse 
della fig. 9. 
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2) raccordi più ampi fra le £,, e É 10, 
3) incurvatura iniziale verso l’asse delle 
ascisse della É',.. 

È da osservare però che le formole sopra 
trovate per il calcolo dei rigetti e i grafici 
delle figure 10 e 11 ricavati dalle stesse 
risultano ancora valide se anche per la É',; 
della fig. 9 si considerano le distanze 47 
e A"T riferite agli asintoti, almeno per 
angoli fra linee di rilievo e faglie non troppo 
piccoli, per esempio non minori di 30°. 

Vediamo dalla fig. 9 che per un solo 
strato fagliato risultano in effetto tre op- 
pure quattro tronchi di dromocrone, @ 
seconda della posizione dello scoppio rispetto 
alla faglia: se consideriamo che ogni strato 
presente comporta almeno altri tre 0 
quattro tronchi ci rendiamo conto delle 
complicazioni che risultano dalla presenza 
delle faglie, delle difficoltà che di conse- 
guenza sorgono nell’individuazione degli 
inizi degli impulsi sui sismogrammi e delle 
inevitabili incertezze che derivano nell’at- 
tribuzione degli stessi impulsi alle diverse 
dromocrone. 

In pratica evidentemente si renderanno 
minime le incertezze che derivano ai rilievi 
dalla presenza delle faglie, specialmente 
agli effetti delle ricostruzioni tettoniche, rile- 
vando le faglie stesse con numerose linee, 
possibilmente ortogonali, in modo da ren- 
dere possibili tutti i controlli necessari per 
la retta costruzione delle dromocrone e per 
l’individuazione di tutti gli impulsi utili per 
il dettaglio richiesto. 


STRATI CURVI 
CON VELOCITÀ COSTANTE 


14. — Strati piegati a sinclinale. 


‘onsideriamo prima di tutto il caso di un 
sottosuolo costituito da due strati di velo- 
cità costante V, e V, a contatto secondo una 
superficie 61, composta da due semipiani, 
normali al piano verticale per la linea di 
rilievo, di inclinazioni 90° — 0, e 8, — 900, 
raccordati secondo una superficie cilindrica 
circolare coll’asse orizzontale di raggio R.. 

Nelle condizioni rappresentate dalla fig. 
12 se scoppiamo in s' otteniamo, dopo la 


solita dromocrona delle onde dirette, 
dromocrona delle onde rifratte nel second 
strato colle stesse caratteristiche di € 
abbiamo detto al par. 11 fino alla distanz 
corrispondente al sismografo G,: dal punt; 
R, di rifrazione del raggio registrato d 
G, tutti i punti di g,, sono in ombra pe 
l’ottica geometrica. 

In realtà, lungo l’arco R, &, avremo de: 
raggi rifratti convergenti nel punto C, della 
circonferenza passante per la traccia 
dell'asse della superficie cilindrica e per lé 
tracce R, ed PR, delle rette di raccordo cod 
semipiani colla prosecuzione del raggi 
R, G,: come effetto della convergenza risul: 
terà un aumento di energia pressapoco pro- 
porzionale al rapporto fra le distanze det 
punti di rifrazione R da 0, e le distanze det 
sismografi G dallo stesso punto €,. 

Questo aumento in generale prevarrà sul- 
la diminuzione conseguente al fatto che i 
punti dell’arco sono in ombra quando i 
punto €, sarà prossimo alla superficie de 
suolo e nel medesimo tempo la curvatura 
dell’arco sarà piccola, ciò che può avvenir 
soltanto quando i punti dello stesso arco) 
sono molto profondi. 

In ogni caso, per quanto abbiamo detto» 
al par. 9, si avrà un’accentuazione delle» 
onde lunghe sulle corte per tuttii sismografii 
compresi fra quelli G, e G,. 

La dromocrona delle onde rifratte nell 
secondo strato si prosegue oltre il sismogra- - 
fo G,, ammesso che l’energia risulti sufficien- - 
te per le registrazioni, con una variazione ? 
continua di andamento quando il centro | 
C, risulta alto sopra la superficie del suolo, 
come nel caso della fig. 12, e con una retta. | 
orizzontale ad angolo vivo quando €, cade. 
sulla superficie del suolo. Nel caso che 0, 
cada sotto la superficie del suolo il punto 
G, risulta anticipato rispetto a G, e la dro- 
mocrona si piega ad angolo vivo verso il 
basso in corrispondenza allo stesso G,. 

Quando fossero date le dromocrone e 
volessimo determinare la superficie c, di 
contatto fra il primo e il secondo strato pos- 
siamo operare nel seguente modo, riferen- 
doci alle indicazioni della fig. 12, supposte 
note le velocità V, e V, degli strati: 


1) calcoliamo il valore di d,, dal tem- 
po intercetto mediante la [11]; 
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2) determinati dalle dromocrone £,7 e 
€, i valori delle velocità apparenti W, e 
W., calcoliamo le pendenze corrispondenti 
di c,, mediante i grafici delle figure 4 e 5, 
(0,—90°) rispettivamente; 


tg (900—0,) e te 


2000 


0 1000 2000 3000 4000 


Vi = 1000 Cotgfài 


so00 È 6000 7000 8000 9000 


5) dal punto KR, d’incontro delle due 


rette tracciamo la normale alla prima; 


6) dal sismografo G,, corrispondente al 


punto A, di variazione dell'andamento della 
È., tracciamo la retta che forma colla nor- 


W4= 1000 Cotg.fd 


Wu= 1000 Cotgfiu 


10000 


Fig. 12 — Raggi sismici e dromocrone di due strati piegati a sinclinale 


con piccola curvatura. 


3) centro in S tracciamo un arco di 
cerchio di raggio uguale al valore di ds; 
determinato e tangente tracciamo la retta 
di pendenza tg (90°—0); 

4) dal sismografo G,, corrispondente al 
punto A; di variazione dell'andamento della 
dromocrona £,4, tracciamo la retta che 
forma colla normale alla retta tracciata 
l’angolo j, = aresen (Vi/Va); 


male alla retta o qualsiasi di pendenza tg 
(9,—90°) l’angolo j,, dalla parte delle X 
crescenti: indichiamo con 0, il punto d’in- 
contro colla R,G,; 

7) tracciamo da £, la retta che forma 
l'angolo 90°—j,—(9,—0;)/2 colla R,0,: sia 
R, il punto d’incontro colla €, Gs; 

8) tracciamo l’asse del segmento È, Pa: 
il punto d’incontro C colla normale per , 
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alla retta di cui 3) è il centro del circolo di 
raccordo K, Py; 

9) tracciamo tale arco e per È, trac- 
ciamo la retta di pendenza tg (0,— 909); 

10) come controllo i punti R,, R.,, 0, 
e C devono risultare tutti su uno stesso 
circolo avente il centro nel punto d’incon- 
tro dell’asse di È, È, coll’asse di RP, €, e, 
inoltre, i tempi corrispondenti ad A, ed A, 
devono risultare uguali a quelli che si ot- 
tengono dai calcoli diretti in base alle con- 
figurazioni determinate della g;»: se tali con- 
trolli non dovessero tornare colla dovuta 
precisione si verificheranno prima i calcoli 
delle pendenze e di d,; e quindi si vedrà la 
possibilità di variare i punti A, ed A, scelti, 
i quali, essendo punti di tangenza, saranno 
sempre piuttosto imprecisi. 

Nel caso che il centro €, cada sotto la 
superficie del suolo serve una costruzione 
simile, sebbene meno semplice. In effetto 
però, in tale caso, noi non abbiamo alcuna 
possibilità di determinare la curva di rac- 
cordo fra i due semipiani costituenti i fianchi 
della sinclinale, la quale può avere le forme 
più disparate dall’arco di cerchio o di para- 
bola all’angolo vivo. In relazione alla forma 
di tale curva varia il percorso dei raggi che 
si rifrangono alla superficie del fianco suc- 
cessivo e quindi varia l’altezza del fianco 
stesso: la differenza massima d7 dei tempi 
si ha per i percorsi, riferendoci alla fig. 12, 
corrispondenti alla corda R, PR, e alla spez- 
zata E, E; E.,, la quale, essendo R, sulla 
stessa circonferenza contenente €, 0,, R, 
ed. .R,, è data dalla 


eo sen da = . [35] 


V S p, D) 
2 dd Li 


Considerando, come noi abbiamo fatto, 
l'arco di cerchio R, R, di centro 0 di lun- 
ghezza circa media fra quelle della corda 
RF, I, e della spezzata R, R, R, evidentemen- 
te avremo al massimo un errore metà. 

Alzandosi il centro C, sopra la superficie 
del suolo, e quindi diminuendo la curva- 
tura della piega diminuisce il valore di $7 
e l’errore conseguente sulla profondità del 
piano opposto a quello dello scoppio; agli 
effetti pratici quindi noi possiamo ritenere 
che ammettendo la forma cilindrica cir- 
colare per i piegamenti non introduciamo 


i E) 
delle cause di errori sensibili nei calcoli 


per la ricostruzione della superficie 6a 
quando le curvature dei piegamenti stessi 
e le pendenze dei fianchi non sono mol- 
to grandi, come avviene per la sinclinale 
della fig. 12. 

Evidentemente le nostre costruzioni sono 
valide qualunque sia la posizione dello 
scoppio per rispetto alla sinclinale: avendo 
quindi le dromocrone relative a più stazioni 
di scoppio, nella stessa direzione e nelle 
direzioni coniugate, possiamo modificare le | 
costruzioni stesse in modo che esse soddi- | 
sfino nel miglior modo tutti i dati d’osser- 
vazione e con ciò raggiungere la migliore | 
approssimazione possibile. Proprio per la , 
facilità con cui permette di tener conto dei | 
diversi elementi la nostra costruzione può 
tornare utile per la normale pratica. 

L’estensione dei metodi di calcolo di cui 
sopra al caso di un sottosuolo costituito da. 
più strati è evidente. 


15. — Strati piegati ad anticlinale. 


Ora consideriamo il caso che i due strati 
del paragrafo precedente siano piegati in 
modo da originare un andamento anticli- 
nalico, anzichè sinclinalico, e che le incli- 
nazioni dei due fianchi siano 0,— 90° e 
90°—9,, come appare nella fig. 13 della 
pagina che segue. 

In tali condizioni evidentemente risul- 
tano le dromocrone delle onde dirette e delle 
onde rifratte nel secondo strato fino al si- 
smografo G, colle stesse caratteristiche di 
quelle considerate al par. 11 e nella fig. 7. 
Dal punto R, corrispondente a G, l’energia 
crescerà progressivamente a mano a mano 
che la ci, S'infletterà verso il basso, fino a 
raggiungere il massimo in corrispondenza a 
un punto £",, oltre R,, per il quale risulta 
nullo l’effetto disperdente della superficie 
convessa della piega. 

Per tracciare i raggi che si rifrangono dai 
punti compresi fra PR, ed RP, ai sismografi 
posti fra G, e G, possiamo utilizzare la nota 
costruzione di Weierstrass e quindi operare 
nel seguente modo: 

1) concentrici al circolo y,, traccia del- 
la piega anticlinale, disegniamo i circoli 
v. di raggio R;.Vi/V. e y, di raggio Ra Vi 
essendo KR. il raggio di yo; 
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2) congiungiamo il punto £& qualun- 
que, compreso nell’arco , R.,, per il quale 
vogliamo tracciare il raggio rifratto RG, 
col punto $", di rifrazione nel secondo 
mezzo del raggio proveniente dallo scop- 
pio, prolunghiamo fino a incontrare in P 
il circolo y», congiungiamo P con € e con- 
giungiamo il punto @ d’intersezione col 
circolo y, col punto R: il raggio rifratto 
cercato sarà dato dal prolungamento di QR 
fino alla superficie. 

Il punto $°, varierà evidentemente in rela- 
zione alla posizione del punto fissato: in 
generale però, quando le pendenze e le cur- 
vature non saranno molto grandi, si potrà 
suppore coincidente con quello S, corrispon- 
dente ad R,, di rifrazione totale. 

Naturalmente le intersezioni P e @ risul- 
teranno più o meno distanziate per i diversi 
punti R in relazione alla curvatura della 
piega, al rapporto delle velocità V,/V, e alla 
posizione dello scoppio per rispetto alla cer- 
niera dell’anticlinale. 

Per determinare le velocità apparenti 
W, che risultano per i sismografi oltre quello 
G, corrispondente al punto R, poniamo 
dX = G,G', calcoliamo l’intervallo di tem- 
po dT necessario perchè l’impeto rifratto 
nel secondo strato si trasmetta da G, @ 
G' e poniamo W, = dX/dT. Abbiamo 


TR R' G” (e 
dp=e + ©, 
V. Uf 
per cui, essendo 
di D 0 dr 
e Rn 
COS È COS 7 
i cos 0, 
R'R' =R,R'seni, G"G =G,G” P 
sen (0,—-7) 
cos 7 senr COSÌ .. 
dr =G@0" —,, ;UWU=TR di, 
sen (0, —?) seni COs7 
risulta 
dX o, seni cos?r + 0, Senr cos Ù 
di seni così cosr sen(0,—r) 


e di conseguenza 


dX di 
EIA 


Vi (LESò 


Wi "i » 3 0 E) 
sen [(90°—0,) +r]—f ti 


COSY 
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essendo 


Vi \: 
7 pet e) sen? 7 
PRI ACCORSI 
o) 


COS? 7 


0, € 0, i percorsi dei raggi nel primo e nel 
secondo strato dopo $,, rispettivamente 
Rig Gg @d° 95 Luo, 

Come si vede la velocità apparente W, è 
funzione complessa della posizione dei punti 
di rifrazione R' rispetto alla stazione di 
scoppio e ai sismografi riceventi e quindi 
delle distanze .X dei sismografi dalla sta- 
zione di scoppio. 

In pratica, rilevate le dromocrone con 
caratteristiche simili a quelle della fig. 13, 
possiamo operare la ricostruzione geome- 
trica della piega ad anticlinale nel seguente 
modo: 


I) Calcoliamo il valore di d,;, mediante il 
tempo intercetto e la formola [11], e la pen- 
denza dello strato corrispondente alla se- 
conda dromocrona di velocità apparente 
W,, mediante il grafico della fig. 4, quindi 
tracciamo un arco di cerchio con centro S 
e raggio d,; e tracciamo la retta di pendenza 
uguale a quella determinata tangente allo 
stesso arco; 

II) da G,, corrispondente al punto sin- 
golare A, e da $ tracciamo le rette che for- 
mino l’angolo j, = aresen (V,/V,) colla 
nornale alla stessa retta: siano S, ed È, 
rispettivamente i punti d’intersezione; 

III) da R, tracciamo la normale alla 
S, R,: il centro 0 di curvatura della piega 
deve cadere su tale normale e il circolo y, 
di raggio R..V./V, deve risultare tangente 
alla GR; 

IV) determiniamo il centro C per ten- 
tativi e ugualmente determiniamo il fianco 
discendente dell’anticlinale. 

Quando avessimo anche le dromocrone 
coniugate, possiamo determinare diretta- 
mente entrambi i fianchi dell’anticlinale e 
il centro C rimane automaticamente deter- 
minato: al solito converrà, naturalmente, 
adottare per 0 un punto che concili coi 
minori scostamenti tutti i dati d’osserva- 
zione disponibili. 

La costruzione di Weierstrass può essere 
applicata evidentemente qualunque sia il 
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numero degli strati costituenti il sotto- 
suolo. an 
Per il caso delle pieghe ad anticlinale è 
da osservare: i 
a) che le forme adottate per le pieghe 
delle dromocrone 


non influenzano i valori 


Ò PLANE 


16. — Metodo degli angoli d’emergenza per 
l'elaborazione dei risultati. 


La superficie ci, della piega sinclinalica» 
della fig. 12 può essere sostituita da ele 
menti di piani perpendicolari alla sezione 


1000 cotg A; 


1000 cotg Aau 


= W/(cos(8-") 


Gi G & Gi 


Fig. 13 — Raggi sismici e dromocrone di due strati piegati ad anticlinale. 


e dei fianchi posti dalla parte opposta delle 
stazioni di scoppio; 

b) i raggi rilevati dai diversi sismografi 
in corrispondenza alle cerniere e ai fianchi 
successivi non hanno nessun tratto in co- 
mune, sebbene siano corrispondenti alle 
medesime dromocrone. 


della figura i quali abbiano per tracce sulla 
stessa sezione i lati di una poligonale coi 
vertici sulla traccia della superficie 3. 

La dromocrona corrispondente a tale poli- 
gonale è un’altra poligonale avente i vertici 
sulla dromocrona è£, corrispondente alla 
superficie 12. 
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Per ogni elemento di piano il tratto di 
dromocrona corrispondente ha evidente- 
mente la velocità apparente che soddisfa 
le [8]. Poichè gli elementi di piano possono 
essere resi piccoli a piacere deduciamo che 
in effetto le velocità apparenti delle dromo- 
crone e le inclinazioni della superficie Gis 
soddisfano sempre le [8] qualunque sia la 
forma della stessa superficie. 

In base a questo principio e alla possibilità 
di determinare, per le [8], [15], e [19], gli 
angoli di emergenza dei raggi dalle velocità 
apparenti gli autori hanno approntato il 
metodo generale di elaborazione dei risul- 
tati e di ricostruzione tettonica degli strati 
qui di seguito descritto, il quale per como- 
dità può essere chiamato con « metodo degli 
angoli d’emergenza ». 

Tale metodo, il quale presuppone note le 
Velocità di trasmissione delle onde sismiche 
degli strati, consiste nelle seguenti opera- 
zioni, da eseguirsi nello stesso ordine con cui 
sono elencate: 

1. — Rileviamo dai sismogrammi i di- 
versi impulsi, riduciamo i valori osservati 
T, secondo i criteri specificati nei paragrafi 
5 e 6 (utilizzando il modulo riportato al 
termine del par. 6, un foglio diverso per 
ogni impulso e per ogni scoppio, e tenendo 
conto di tutti gli accorgimenti suggeriti, in 
particolare di quelli relativi alla continuità 
delle sequenze e delle dromocrone corrispon- 
denti) e quindi tracciamo le curve dromo- 
crone di tutti gli impulsi rilevati in un 
unico diagramma colle ascisse alla scala 
1:25.000 e le ordinate alla scala di 1 cm 
== 100 ms; 

2.- Consideriamo in primo luogo V’im- 
pulso relativo al secondo strato; quindi nei 
fogli che ne riportano i dati calcoliamo, 
nelle righe successive a quella dei tempi 77: 
le differenze A_Y fra i valori successivi delle 
distanze Y dei sismografi dalla stazione di 
scoppio, le differenze A7 fra i valori suc- 

.cessivi dei tempi 7, e i rapporti W, fra 
i valori di AX e A7 delle medesime colonne, 
con tre cifre significative esatte (usando il 
regolo calcolatore): segniamo i valori @ 
cavalcioni delle righe che separano le co- 
lonne ai quali sono relativi; 

3.- Calcoliamo negli stessi fogli i valori 
di sen g, corrispondenti alle velocità appa- 
renti W, determinate ponendo 


sen p, = Ri [37] 


colla precisione della seconda cifra decimale 
esatta e calcoliamo i valori di tgg, corrispon- 
denti; 

4. — Infine calcoliamo i valori di tg,@, 
medi fra quelli successivi di tgg,, pure colla 
precisione della seconda decimale esatta, e 
li segniamo entro le colonne che risultano 
delimitate dalle coppie alle quali sono rela- 
tivi: così operando evidentemente i valori 
di tg, 9» delle diverse colonne risultano esat- 
tamente corrispondenti ai sismografi coi 
numeri che sono alle testate delle colonne 
stesse; 

5.- Sulla sezione per i sismografi, dise- 
gnata sulla stessa carta delle dromocrone 
nel modo indicato dalla fig. 14, tracciamo a 
partire dai punti del P. B. corrispondenti 
ai sismografi 1, 2, .... le semirette A, 4g, 

di pendenze, misurate rispetto «alla 
verticale, uguali ai valori di tg,» relativi 
alle medesime colonne e per i punti medi fra 
i sismografi 1 e 2, 2 e 3, .... tracciamo le 
semirette 1, 1, « «.. di pendenze uguali ai 
valori di tgg, che figurano nelle colonne 
relative ai sismografi 1 e 2, 2 e 3, ...%; 

6. — Per il punto N, di profondità nota, 
o supposta nota, tracciamo il segmento, deli- 
mitato dalle semirette 4,10 4, che compren- 
dono N, stesso, il quale formi colla semi- 
retta 7, per il sismografo compreso l’angolo 
90° — j,, essendo come sappiamo j, = arco- 
sen (V,/V.), coll’ausilio di una squadretta, 
appositamente costruita, in celluloide, cogli 
angoli acuti uguali a j, e 90° — j,, e quindi 
dal punto P,, d’incontro colla n tracciamo, 
coll’ausilio della medesima squadretta, la 
semiretta che formi lo stesso angolo 90°—j, 
colla 7,4; fino a incontrare in P,41 la Unt1 
e così di seguito: la spezzata che in tale 
modo si ottiene non è altro che il profilo 
cercato della superficie c,, di contatto fra 
il primo e il secondo strato, quando le con- 
dizioni di rilievo sono tali per cui risultano 
soddisfatte le [3]; 

7.- Ineffetto tali equazioni sono soddi- 
sfatte soltanto quando la superficie Gis ri- 
volge la concavità verso i sismografi di 
rilievo, 0 tutt'al più è piana, dato che solo 
per tali condizioni i raggi si trasmettono 
nel secondo - strato lungo la superficie Gi 
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HI 
zone adiacenti; in ogni caso conviene cal- | 
colare il profilo coi dati di tutti gli scoppi 
possibili e adottare il profilo medio pon- 


derale; 
8. — Per la ricostruzione del contatto: 


stessa; in pratica però si può sempre dispor- 
re le stazioni di scoppio in modo che le 
richieste condizioni siano verificate: per 
esempio, nella fig. 14 vediamo che ponendo 


lo scoppio alla stazione 3 risultano condi- 
zioni favorevoli per rilevare l’anticlinale 
sottostante mentre si hanno condizioni sfa- 


css fra il secondo e il terzo strato, utilizzan- 
do naturalmente le dromocrone relative al- 


PA 
pre 


Fig. 14 — Confronto fra il profilo reale e quelli ricostruiti di una struttura anticlinalica. 


x 


vorevoli scoppiando alle stazioni 1 e 2; è 
da osservare che quando le [8] non risultano 
verificate i risultati della ricostruzione stessa 
lo dimostrano: vediamo infatti dalla fig. 14 
che scoppiando nelle stazioni 1 e 2 si ot- 
tengono per i fianchi discendenti dell’anti- 
clinale dei profili molto più elevati dei 
reali (segnati con linee tratteggiate) e che 
tuttavia fanno chiaramente vedere la con- 
cavità rivolta verso il basso; non disponen- 
do di stazioni di scoppio in condizioni tali 
per cui risultino soddisfatte le [8] si può 
sempre, evidentemente, effettuare la rico- 
struzione calcolando direttamente il profilo 
in base ai tempi delle dromocrone e tenendo 
conto delle traiettorie dei raggi quali con- 
seguono dalle configurazioni ammesse per le 


l’impulso corrispondente: A) riduciamo i 
valori osservati nello stesso modo indicato 
in 1 e costruiamo le dromocrone relative, 
B) calcoliamo le differenze /A_X delle distanze 
dai sismografi e le differenze A7 dei tempi 
relativi e quindi calcoliamo le velocità ap- 
parenti W; = 4AX/AT,C) calcoliamo i va- 
lori di 

de 
Wi 
e quelli di tg 93 corrispondenti, D) calcoliamo 
i valori di tg, medi fra quelli successivi 
di tg, E) sulla sezione per i sismografi, ove 
sia segnato il contatto c, fra il primo e il 
secondo strato, tracciamo le semirette 4, 
Za colle pendenze, misu- 


sen g3 = [38] 
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rate rispetto alla verticalo, uguali ai valori 
rispettivamente di tg,,p3 e tg9; sopra calco- 
lati esattamente come indicato in 5 per i 
valori relativi a g,, F) dai punti d’incontro 
Emil... delle‘ Z;, 45; colla $,, trac- 
ciamo le semirette 4,, 4, . ... le quali for- 
mano gli angoli 7,3 colle normali alla 6,3 
tali per cui 
; 


2 . 
Sen tg = «A sen dg, 
1 


[39] 


essendo 3 gli angoli formati dalle Z,, 4g... . 
colle stesse normali alla £,», utilizzando per 
esempio il noto regolo di Shoeffer e Diemer 
di cui abbiamo detto al par. 8, e nello 
stesso modo tracciamo le semirette wu, w, 
+... per i punti d’incontro M,, M,, 
delle 1, /s, colla 61, G) per il punto 
N; di profondità nota, o supposta nota, 
tracciamo il segmento delimitato dalle se- 
mirette %',_, e 4", che comprendono N; 
stesso il quale formi colla 4, l'angolo 
90°—j,, ove j; = arcosen (V,/V3), coll’ausilio 
di una squadretta avente gli angoli acuti 
uguali a j; e 900 — j;, e quindi dal punto 
Q, di incontro colla 4’, tracciamo, coll’ausilio 
della medesima squadretta, la semiretta 
che formi lo stesso angolo 90°—j, colla 7,41 
fino ad incontrare in @,,+3 la 2,41 e così di 
seguito: la spezzata che risulta è il profilo 
cercato della superficie 5,3, H) completiamo 
l'elaborazione del profilo della superficie 633 
tenendo conto di quanto abbiamo detto in 
7, valevole anche in questo caso; 

9. — Per la ricostruzione del contatto 
Ss, fra il terzo e il quarto strato e per quelli 
successivi operiamo in modo analogo. 

Per tracciare colle squadrette di celluloide 
speciali, di cui abbiamo detto in 6, 8 e 9, 
i segmenti della spezzata dei profili operiamo 
nel seguente semplice modo: 1) appoggiando 
un cateto della squadretta ad una riga co- 
mune facciamo coincidere l’altro cateto 
colla semiretta rispetto alla quale il seg- 
«mento da tracciare deve formare l’angolo 
90°—;j,, oppure 90°—j3, 90°—j,, . .. . 2) gi- 
riamo la squadretta in modo che a contatto 
colla riga si trovi il cateto il quale forma 
l’angolo di j,, Oppure js, ja colla ipo- 
tenusa, facciamo scorrere lungo la riga 
finchè il punto di partenza viene a cadere 
sull’ipotenusa e quindi tracciamo il seg- 
mento seguendo l’ipotenusa stessa. 


Le semirette le quali formano le spezzate 
secondo cui i raggi si trasmettono ai sismo- 
grafi di registrazione sul P.B. attraverso gli 
strati, saranno tracciate in modo corretto 
se si terrà presente: a) che gli angoli delle 
prime semirette, dipartentesi dai punti del 
P. B. devono essere misurati verso le sta- 
zioni di scoppio quando le velocità appa- 
renti dello strato considerato sono positive 
e viceversa quando queste sono negative, 
b) che le spezzate in ogni caso devono vol- 
gere le «concavità » verso le stazioni di 
scoppio (almeno fino a tanto che si ammet- 
tono velocità per gli strati crescenti colle 
profondità degli strati stessi). 

Per i tratti rettilinei delle dromocrone 
naturalmente si potrà, con vantaggio per 
la rapidità e la precisione, limitare i calcoli 
delle pendenze alle sole semirette per gli 
estremi degli stessi tratti e tracciare un 
segmento unico per il profilo del contatto 
degli strati. 

Nella fig. 14 presentiamo la ricostruzione 
di una piega completa del contatto fra il 
primo e il secondo strato, effettuata col 
metodo di cui sopra, sui dati di quattro 
diverse dromocrone: due relative a una 
stazione di scoppio posta sulla cerniera del- 
l’anticlinale e due relative a due stazioni di 
scoppio poste sulle sinclinali adiacenti. Gli 
elementi relativi alla stazione sulla cer- 
niera, Staz. 3, vi sono segnati con linee 
sottili continue e quelli relativi alle stazioni 
sulle sinclinali, Staz. 1 e Staz. 2, con linee 
sottili tratteggiate. 

Vediamo che le ricostruzioni della strut- 
tura nel tratto compreso fra le stazioni 3 e 2 
effettuate in base alle dromocrone relative 
alle stesse stazioni portano a differenze mas- 
sime, al fondo della sinclinale, di una tren- 
tina di metri, dell’ordine degli errori che 
ogni ricostruzione del genere comporta. Per 
il tratto compreso fra le stazioni 1 e 3 otte- 
niamo, dalle dromocrone delle stesse sta- 
zioni, un profilo perfettamente concordante 
con quello dato per i fianchi della sinelinale 
mentre perilfondo della stessa sinclinale non 
riesce possibile nessuna ricostruzione, dato 
che i centri di curvatura risultano o più 
bassi del P. B. o di poco più alti dello stesso. 
In tali condizioni evidentemente le quote 
possono essere portate attraverso la sin- 
clinale soltanto per interpolazione mediante 


46 


il calcolo diretto dei tempi e dei percorsi, 
essendo i tempi relativi ai raggi rifratti dal 
fondo della sinclinale o mancanti o indi- 
stinti nelle dromocrone. 

Il profilo ricavato dalla dromocrona 
della Staz. 1 per il tratto compreso fra le 
stazioni 3 e 2, per le ragioni di cui abbiamo 
detto al par. 15, risulta molto più alto del 
reale però simile a quest’ultimo dal fondo 
della sinclinale in poi; l’asse dell’anticlinale 
risulta leggermente spostato verso la Staz. 2. 
Caratteristiche analoghe naturalmente si 
hanno per il profilo ricostruito in base alla 
dromocrona della Staz. 2 pel tratto fra le 
stazioni 3 ed 1 coll’aggiunta dell’interru- 
zione in corrispondenza al fondo della sin- 
clinale dovuta alla forte curvatura. 

Le quote di partenza delle ricostruzioni 
potranno essere date dai sondaggi mecca- 
nici d’esplorazione eseguiti nella zona op- 
pure da altri rilievi geofisici eseguiti, per 
esempio dai rilievi sismici a riflessione; di 
solito però avverrà che tali quote dovranno 
essere determinate mediante gli stessi ri- 
lievi a rifrazione, ciò che, per quanto sap- 
piamo, si potrà fare con buona precisione 
se si disporrà di tutti i dati necessari, si 
conosceranno le velocità di trasmissione 
dei terreni colla dovuta precisione e si 
potrà escludere la presenza di faglie o di 
altre interruzioni degli strati. 

La forma dei profili varierà in generale 
colla quota di partenza scelta, datala diversa 
convergenza delle semirette per i sismografi 
di cui abbiamo detto in 5 e quindi variando 
le quote di partenza si dovranno rideter- 
minare i profili tracciando le spezzate per i 
nuovi punti di partenza coi lati paralleli a 
quelli delle spezzate costituenti i primi 
profili. 

Per le zone di tettonica movimentata, 
specialmente se ad elementi curvilenei, 
conviene adottare la scala di 1:10.000 per 
i disegni delle elaborazioni. 

Le linee molto lunghe in zone di tettonica 
complessa, con andamenti sinclinalici e anti- 
clinalici, come sappiamo non permettono la 
ricostruzione della tettonica stessa colla 
necessaria approssimazione: però in gene- 
rale esse riescono ugualmente molto utili 
per dare un quadro d’insieme, e per disporre 
i programmi di rilievo più appropriati: agli 
effetti pratici quindi noi riteniamo che con- 
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venga applicare il nostro metodo anche per 
tali linee, salvo naturalmente rifare la rico- 
struzione coi metodi più appropriati in 
sede di elaborazione finale dei rilievi. 


17.- Metodo di Gardner. 


Se nella [7] poniamo a, = 0 otteniamo, 
tenendo presente che sen j, = V,/W., 


[40] 


ove, come sappiamo, 7;, è il tempo inter- 
cetto. 

L’espressione del tempo intercetto, quale 
risulta dalla stessa [7], può essere però po- 
sta sotto la forma 


1 hs al , 
ce Z| o __ = ESE (41 
Air | Vi così, Y, tas lY a); [41] 


dalla quale vediamo che il tempo intercetto 
stesso non è altro che la differenza fra i 
tempi che i raggi impiegano a percorrere i 
tratti entro il primo strato e quello che 
impiegherebbero a percorrere entro il se- 


condo strato i tratti individuati dai punti | 


di rifrazione e dalle proiezioni verticali dello 
scoppio e dei sismografi di registrazione. 

Vediamo pure dalla [41] che in effetto il 
valore del tempo intercetto non varia se am- 
mettiamo delle profondità diverse del se- 
condo strato in corrispondenza allo scoppio 
e al sismografi purchè sia costante la somma: 
possiamo quindi porre anche: 


( di Ras 


Pn 
V, senj, 


= 


A S Si 


Vi 8019, 


[42 ] 


essendo indicati con 7, e %, gli offsets 
dello scoppio e dei sismografi, ossia, rispet- 
tivamente, le distanze orizzontali fra la 
proiezione verticale dello scoppio sulsecondo 
Strato e il punto di rifrazione totale dei r: ggi 
e fra i punti di rifrazione dei raggi ai sismo- 
grafi e le proiezioni verticali degli stessi sul 
secondo strato. 

Chiameremo anche noi, come l’autore del 
metodo (Gardner 1939), con delay time 
dello scoppio e dei sismografi rispettiva- 
mente le coppie di termini racchiuse nelle 


+ i 
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parentesi che si riferiscono allo scoppio e ai 
sismografi. 

Con strati leggermente inclinati, per esem- 
pio con inclinazioni minori di 10°, la [40] 
è ancora verificata, almeno entro i limiti 
dell’approssimazione che in pratica possia- 
mo ammettere, e, d’altra parte, le variazioni 
che conseguono negli offsets, ossia nelle 
posizioni dei punti di rifrazione dei raggi, 
comportano delle variazioni nei valori dei 
delay times minime, del secondo ordine, 

. talchè si può ammettere che pure la [42] 
sia ancora verificata con sufficiente appros- 
simazione. 

Risulta evidente allora come si possa in 
pratica determinare la quota del contatto 
fra il primo e il secondo strato quando i 
piegamenti dello stesso sono a piccole pen- 
denze ed è nota la quota in corrispondenza 
alla stazione di scoppio. In pratica possiamo 
operare nel modo seguente: 

I) Rilevate le dromocrone colle stesse mo- 
dalità indicate per il metodo degli angoli 
d’emergenza calcoliamo, su un modulo appo- 
sito, relativo all’impulso del secondo strato, 
i rapporti fra le distanze X segnate nella 
prima riga (non ridotte di d.X) colla velocità 
V, dello stesso secondo strato e alla rig: 
successiva segniamo le differenze fra i valori 
ottenuti e i tempi ridotti 7,: in tale modo 
abbiamo i valori del tempo intercetto 7, se- 
condo la [40] relativi ai diversi sismografi; 

II) Per i punti del P. B. corrispondenti 
ai sismografi tracciamo le semirette che for- 
mano colla verticale l’angolo costante j, tale 
che senj, = V./V. e per il punto N, del 
contatto fra il primo e il secondo strato di 
profondità ’,, nota, o supposta nota, trac- 
ciamo la parallela la quale incontri il P. B. 
nel punto P, e quindi determiniamo il va- 
lore da attribuire al delay time dello scoppio 


> 
Ussi (Lu na A —_ Tn; [43] 


essendo 7’,,, ed X,,, il tempo 7 e la distanza X 
corrispondenti a P, nella dromocrona del 
secondo strato e 


Ty = fra V E ) È 1 [44] 


Vi 
il delay time di P,; 


III) Calcoliamo nella riga successiva a 
quella di 7,, i valori del delay time 7, dei 
diversi sismografi sottraendo ai valori del 
tempo intercetto 7,, quello del delay time 
dello scoppio 7,,, costante e, nella riga sotto- 
stante, calcoliamo i valori delle profondità 
hs, dei punti del contatto del primo e del 
secondo strato ove i raggi si rifrangono ai 
diversi sismografi mediante la 


V. 
= AA) 


h 
Sig DI 1 
Vir 


come si vede il fattore di t,, è costante; 


IV) Segniamo sul disegno i detti punti di 
rifrazione nei punti d’intersezione fra le 
semirette per i sismografi tracciate in II) 
e le linee orizzontali colle profondità cal- 
colate le quali non debbono essere tracciate 
se i disegni sono su carta millimetrata: la 
spezzata congiungente i diversi punti è il 
profilo cercato del contatto fra il primo e 
il secondo strato; 


V) Disponendo delle dromocrone relative 
a diverse stazioni di scoppio si ripeterà la 
costruzione per ognuna e quindi si medie- 
ranno i risultati considerando le diverse 
attendibilità e tenendo presente che, come 
pel metodo degli angoli d’emergenza, si 
dovranno rifare le compensazioni quando 
varierà la quota di partenza e che al va- 
riare della quota di partenza i profili mu- 
teranno le quote delle stesse quantità ma 
conserveranno immutate e sovrapponibili, le 
loro forme: anche in questo caso conviene 
sempre controllare Vesattezza della rico- 
struzione col calcolo diretto dei tempi e dei 
percorsi; 

VI) Per la ricostruzione del terzo strato 
operiamo nel seguente modo, utilizzando il 
modulo coi dati corrispondenti: a) calco- 
liamo i rapporti X/V, e i valori del tempo 
intercetto T;;, = T, — A/V; esattamente 
come indicato in I) per il secondo strato, 
B) per i punti del P. B. corrispondenti ai 
sismografi tracciamo le semirette che for- 
mano colla verticale l’angolo i, tale che 
sen î,3 = Vi/V, e dai punti d’incontro col 
contatto fra il primo e il secondo strato 
tracciamo le semirette che formano colla 
verticale l’angolo js tale che sen ja = V2/Vg, 


48 C. CONTINI —- C. MAINO —- M. RANUCCI 


quindi tracciamo per il punto N, di profon- 
dità ’,3 nota, o supposta nota, le parallele 
alle rette adiacenti fino a incontrare in 
P; il P. B. e determiniamo il valore del 
delay time dello scoppio ponendo 


Des 
Tsg = (Tu se TA — Tag 3 [46] 


ove 7,g ed X,3 siano il tempo e la distanza 
corrispondente a P, nella dromocrona e 
T,3 il delay time dello stesso P., 


Va 
075) r, | | TA 4 
plntWa MV _, 

Di | vi 

h',, profondità del contatto fra il primo e 

il secondo strato in corrispondenza al punto 

di rifrazione del raggio per N,, y) calcoliamo 

i valori del delay time 7,3 dei diversi sismo- 

grafi sottraendo ai valori del tempo intercet- 

to calcolati in a) quello del delay time dello 

scoppio Ts3 e infine calcoliamo le profon- 

dità dei punti del contatto fra il secondo 

e il terzo strato di rifrazione dei raggi per 
i diversi sismografi ponendo 


[47] 


[48] 


ove hs, profondità del punto di rifrazione 
dei raggi al contatto fra il primo e il secondo 
strato (notiamo che i fattori di ty e N'% 
sono supposti costanti): per agevolare i 
calcoli converrà segnare nel modulo, alle 
righe seguenti quella di Ty, SUCCEssIvamente 
i valori che risultano per il primo termine 
della [48], quelli delle profondità h's» che 
Si rilevano dai disegni, quelli che si calcole- 
ranno per il secondo termine e infine quelli 
di 4g, differenze fra il primo e il secondo 
termine, d) segniamo sul disegno i punti di 
rifrazione nei punti d’intersezione fra. le 
semirette che si dipartono dal contatto fra 
il primo e il secondo strato tracciate come 


4 


in 8) e le linee orizzontali colle profondità 
calcolate, congiungiamo con una spezzata 
continua i diversi punti e quindi comple- 
tiamo le elaborazioni operando nello stesso 
modo indicato per il contatto fra il primo; 
e il secondo strato in V); | 

VII) Per la ricostruzione del quarto) 
strato operiamo come per quella del terzo, 
tenendo conto che: A) le semirette per il 
sismografi devono avere l’inclinazione 4,4 
rispetto alla verticale tale che sen i, =| 
= V./V,, quelle dai punti d’incontro col! 
contatto fra il primo e il secondo strato la, 
inclinazione ?,, tale che sen î,, = Va/V, ei 
quelle dai punti d’incontro col contatto fra) 
il secondo e il terzo strato le semirette d’in- 
clinazione i, tale che sen i, = V:/V® 
B) il delay time relativo al punto di pro- 
fondità nota N, si calcola ponendo 


SURE 


\ / 


Cpatos 


Hg ra Km / (E da - 
(n 


LA ne E ng ( dl sù 
t Vi | UA ppi: 


essendo k',,3, X'n3 € fin le profondità rispetti- 
vamente dei punti di rifrazione del raggio 
per N, al contatto fra il primo e il secondo 
strato, fra il secondo e il terzo strato e fra 
il terzo e il quarto strato, C) le profondità 
hg dei punti di rifrazione al contatto fra il 
terzo e il quarto strato dei raggi per i sismo- 
grafi si calcolano applicando la 


î 
Ir 


per la ricostruzione del quinto strato e 
degli strati successivi si opererà in modo 
analogo. 

Facciamo osservare infine: 1) che il va- 
lore del tempo intercetto calcolato secondo 
la [40] è generalmente diverso da quello che 
risulta dall’intersezione delle dromocrone 
coll’asse dei tempi e che perciò è da consi- 
derare erroneo il criterio di sostituire que- 
st’ultimo al primo, come qualche volta è 
stato fatto, 2) che il metodo può anche 
essere applicato, almeno teoricamente, quan- 
do i punti di profondità nota sono in corri- 
spondenza ai punti di scoppio potendosi in 
tali casi determinare direttamente i delay 
times da attribuire agli scoppi stessi: è 
evidente però che in tali casi: a) si ammette 
implicitamente che gli strati siano continui 
per tutto l’intervallo fra gli scoppi e i 
sismografi, bd) sui valori delle profondità 
risultanti in corrispondenza ai sismografi 
si assommano tutti gli errori sulle velocità 
degli strati, sempre molto sensibili (errori 
che entrano attraverso il calcolo del tempo 
intercetto). 


18. — Rilievo per archi. 


La particolarità di questo metodo sta 
nel fatto che i sismografi vengono disposti 
equidistanti dalla stazione di scoppio per mo- 
do che risulta costante il tempo intercetto 
e quindi ogni variazione dei tempi rilevati 
è da attribuire esclusivamente alla varia- 
zione delle quote degli strati rifrangenti, 
quando gli strati stessi sono continui. 

In tali condizioni di rilievo, ammesso 
che il delay time relativo allo scoppio sia 
sensibilmente costante rispetto all’azimut 
dei sismografi (e quindi le pendenze degli 
strati in corrispondenza allo scoppio stesso 
siano piccole) le profondità del secondo 
strato sono date per la [43] dalla 


r 


V 
ha = Rn +7 17 A, 
Vi ‘ 
essendo h,, la profondità in corrispondenza 
ad un punto P, del profilo dei sismografi 
nota, o supposta nota, e A17° le differenze 


dei tempi dei vari sismografi per rispetto 
al tempo corrispondente a Py: natural 


[51] 
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mente tali profondità si intendono riferite 
ai punti che stanno sulle congiungenti 
colla stazione di scoppio spostati dell’offset 
verso la stazione di scoppio stessa. 

Dalla [51] otteniamo la pendenza del 
secondo strato nella direzione del profilo 
dei sismografi ponendo 


[92] 


ove W', la velocità apparente lungo l’arco. 
Praticamente operiamo nel seguente mo- 
do, utilizzando il solito modulo di calcolo: 


1) Calcoliamo i tempi ridotti 7 nello 
stesso modo indicato per i profili disposti 
allineati collo scoppio e quindi, nelle righe 
seguenti quella dei tempi 7,, calcoliamo: . 
a) le differenze Ao fra le distanze X della 
prima riga (non ridotte di $.X) e quella me- 
dia 0” dei sismografi del profilo dal punto di 
scoppio (non dal centro della stazione), b) i 
rapporti òTo = Ao/V., essendo V, la velo- 
cità vera del secondo strato, c) le differenze 
To = T, — OTo. 

2) Calcoliamo il valore di 7°9 anche per 
il punto P, cui corrisponde la profondità 
h,, nota, calcoliamo le differenze AT fra i 
tempi To relativi ai diversi sismografi e 
al punto P, e applicando la [51] calcoliamo 
le profondità h,, relative ai sismografi; 

3) Calcoliamo gli offsets 4,» mediante 
la formula: 


Agr ai liga tg ja = oa» ; 


4) Riportiamo sulle congiungenti dei 
sismografi al punto di scoppio, a partire 
dai sismografi stessi, i valori degli offsets 
7g calcolati ed in corrispondenza ai pun- 
ti che risultano individuati segniamo i 
valori delle profondità %,, corrispondenti; 

5) Per ogni stazione di scoppio eviden- 
temente risulteranno dei valori diversi delle 
profondità e degli offsets in quanto i raggi 
registrati dai sismografi saranno relativi a 
direzioni diverse: i risultati delle diverse 
stazioni di scoppio si potranno quindi 
mediare soltanto tenendo conto della con- 
figurazione d’insieme dello strato: variando 
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le profondità di partenza di una quantità 
Ah tutte le profondità calcolate risulteranno 
variate dalla stessa quantità e gli offsets 
risulteranno tutti variati della quantità 


Ah 


44 


6) Per la ricostruzione del terzo strato 
calcoliamo i valori di 7g operando nello 
stesso modo indicato in 1) però adottando 
per il calcolo di dg la velocità V, del terzo 
strato e quindi operando nel seguente modo: 
a) determiniamo la profondità #',, e gli 
offsets 4, dei punti intersezione delle 
semirette per i sismografi d’inclinazione 4,3 
rispetto alla verticale tale per cui sen î,3 = 
= V,/V; colla superficie di contatto fra il 
primo e il secondo strato quale risulta dalla 
planimetria costruita colle elaborazioni pre- 
cedenti (ciò che riuscirà molto semplice e in 
generale abbastanza preciso operando per 
via grafica) e calcoliamo i delay times dei 
punti del contatto fra il primo e il secondo 
strato di rifrazione dei raggi ai sismografi 


Va 
/ Asi / i , 
ce ra Za [54] 


b) calcoliamo le differenze AT fra i tempi 
To relativi ai diversi sismografi e quello 
relativo al punto P, cui corrisponde il 
punto di rifrazione N, di profondità %,g 
nota e calcoliamo le differenze A7', fra i 
valori di A7 così ottenuti e quelli di 7',g 
calcolati in precedenza, e) calcoliamo le 
profondità dei punti del contatto fra il 
secondo e il terzo strato di rifrazione dei 
raggi trasmessi ai sismografi ponendo, per 
a [51], 

Uf 
V(I o 
e calcoliamo gli offsets degli stessi punti me- 
diante la 


la = a+ 7} 


ti, [55] 


dre; [56] 


ia. 


d) riportiamo sulle congiungenti dei sismo- 
grafi ai punti di scoppio, a partire dai 
sismografi stessi, i valori degli offsets lea: 
calcolati e in corrispondenza ai punti che. 
risultano individuati segniamo i valori 
delle profondità gg corrispondenti e infine) 
procederemo alla compensazione dei risul. 
tati operando esattamente come in 5). 

7) Per la ricostruzione del quarto strato) 
calcoliamo i valori di 7 nel solito modo) 
adottando la velocità V, del quarto strato | 
e operando nel seguente modo: A) deter- 
miniamo le profondità k',, e gli offsets w' sa; 
dei punti intersezione delle semirette per i 
sismografi, di inclinazioni i, rispetto alla 
verticale tali per cui sen i, = Vau/Vg 
colla superficie di contatto fra il primo e il 
secondo strato, determiniamo inoltre le 
profondità %',; e gli offsets ',3 delle inter- 
sezioni delle semirette per i detti punti 
d’intersezione, inclinate degli angoli dy 
rispetto alla verticale tali che sen î,, = Va/ 
V,, colla superficie di contatto fra il secondo 
e il terzo strato e infine calcoliamo i delay 
times dei punti del contatto fra il secondo 
e il terzo strato di rifrazione dei raggi per i 
sismografi | 


E 
i TE 
ara = 3 Tgr 
ih 1 
| ri fa 
Vi 
ua 
Pot 4) DT 
Vi) 1 
V, 


Pa x 1 ( di 4 

Vv, Pe: Ha Misa Vea) > 

B) calcoliamo le differenze A7 fra i tempi 
To relativi ai diversi sismografi e quello 
relativo a P, di profondità h,, nota e calco- 
liamo le differenze A7'; fra i valori di 47° 
e quelli già determinati di 7',3, 0) calcoliamo 
le profondità dei punti di contatto fra il 
terzo e il quarto strato di rifrazione dei 
raggi trasmessi ai sismografi ponendo 


OAV sii At, [58] 
KI n 
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e calcoliamo gli offsets degli stessi punti 
ponendo: 


D) riportiamo le profondità e gli offsets 
calcolati sui disegni dei rilievi ed eseguiamo 
la compensazione degli stessi nel solito modo. 

Per la ricostruzione del quinto strato e 
degli strati successivi si procederà in modo 
analogo. 

Questo metodo può essere considerato, evi- 
dentemente, come un caso particolare del 
metodo di Gardner: le osservazionifatte per 
questo, sui limiti di validità e sulle approssi- 
mazioni possibili, devono quindi ritenersi 
valide anche per il metodo di rilievo per 
archi. In più dobbiamo osservare che per 
quest’ultimo i raggi registrati dai sismografi 
sono relativi a percorsi affatto diversi e ogni 
eterogeneità del sottosuolo all’interno degli 
archi si ripercuote con una variazione del 
tempo intercetto dei punti degli archi stessi 
(senza che si abbia la possibilità di indivi- 
duarne la causa) e quindi con delle strutture 
fittizie. 

Tale sistema di rilievo può invece tornare 
in pratica conveniente quando, per la sicu- 
rezza dell’interpretazione dei risultati, sì 
rivelasse la necessità di correlare diretta- 
mente gli impulsi rilevati su diverse linee, 
con stazioni di scoppio comuni, per i quali 
si ebbero discontinuità e incertezze. 


19. — Considerazioni sui diversi metodi. 


I metodi degli angoli d’emergenza e di 
Gardner differiscono sostanzialmente sol 
tanto per il fatto che mentre per il secondo 
si ammettono dei raggi sempre uguali a 
quelli corrispondenti all’ipotesi degli strati 
orizzontali per il primo si ammettono dei 
raggi conformi alla reale configurazione 
degli strati. 

Le diverse impostazioni dei calcoli dei 
due metodi comportano evidentemente delle 
precisioni diverse: però per strati con piccole 
pendenze anche il metodo di Gardner riesce 
di precisione sufficiente per la pratica e 
quindi non vi sarebbe ragione di complicare 
i calcoli applicando il metodo degli angoli 


d’emergenza. In effetto il metodo di Gard- 
ner riesce più semplice di quello degli angoli 
d’emergenza soltanto nel caso che si abbiano 
due o tutt’al più tre strati, come possiamo 
facilmente convincerci considerando le com- 
plicazioni che intervengono al crescere del 
numero degli strati nel calcolo delle profon- 
dità, da farsi colle formole [48], [50], ecc. 

Per evitare queste complicazioni viene 
sovente consigliato di predisporre dei gra- 
fici-prontuari coi quali determinare rapida- 
mente le profondità e gli offsets dei punti di 
rifrazione in funzione del delay time: è 
evidente però che grafici del genere possono 
essere predisposti soltanto considerando una 
particolare successione degli strati e quindi 
limitando ancora più la generalità del me- 
todo e la precisione raggiungibile collo stesso. 

Poichè quindi i vantaggi che il metodo di 
Gardner offre in confronto a quello degli 
angoli d’emergenza si riducono a qualche 
facilitazione di poco conto dei calcoli noi 
riteniamo che come regola convenga appli 
care il metodo degli angoli d’emergenza nei 
rilievi di prima esplorazione e convenga 
riservare l’applicazione di quello di Gardner 
alle zone che dai primi rilievi appaiono ri- 
spondenti alle condizioni per le quali lo 
stesso metodo può essere proficuamente ap- 
plicato, posto che per le stesse zone interes- 
sino i rilievi di maggiore dettaglio. 

In presenza di faglie entrambi i metodi 
sono in difetto e le quote non possono essere 
portate attraverso le stesse se non coi cal- 
coli diretti dei percorsi e dei tempi relativi. 
Applicando il metodo di Gardner evidente- 
mente per ogni quota così determinata sì 
dovrà ricalcolare il delay time corrispon- 
dente onde avere il delay time da attribuire 
allo scoppio per il computo delle profondità 
relative ai sismografi successivi. 

Pure per entrambi i metodi le precisioni 
raggiungibili diminuiscono rapidamente al 
crescere del numero degli strati presenti e 
delle profondità e gli errori commessi sulle 
quote di partenza si manifestano con sposta- 
menti orizzontali degli assi delle pieghe. 

Il sistema di rilievo consigliato da Gard- 
ner, in presenza di un « marker » ben carat- 
teristico, di scoppiare a distanze costanti 
dai sismografi in modo da avere come primo 
impulso sempre le onde rifratte del marker, 
risparmiando il rilievo degli intervalli più 
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vicini delle linee, non è meglio applicabile 
col metodo dallo stesso Gardner proposto 
piuttosto che col metodo degli angoli d’emer- 
genza: noi abbiamo già detto però al par. 1 
come un tale sistema non sia assolutamente 
da consigliare nei rilievi pratici neanche 
nelle zone già coperte da un rilievo a lar- 
ghe maglie. 

Riguardo al metodo di rilievo per archi è 
da osservare che in presenza di una faglia 
la quale interseca il profilo dei sismografi 
sì hanno degli andamenti dei tempi tut- 
t’affatto diversi da quelli che abbiamo visto 
al par. 13 relativi al caso dei profili dei 
sismografi allineati cogli scoppi: ciò princi- 
palmente per effetto delle rifrazioni laterali 
dei lembi delle faglie di quote diverse. 


20. — Compensazioni e batimetrie. 


Tkprofli «delle: superfici 6;:; Gg; +... di 
contatto dei diversi mezzi M,, M,,M.,.... 
che costituiscono il sottosuolo ottenuti colle 
diverse linee di rilievo A’, 1”, ...., devono 
essere paragonati fra loro e compensati nelle 
inevitabili differenze che accusano. 

Nel caso del contatto fra il primo e il 
secondo strato, secondo la superficie 6», 
tali profili sono relativi alla sezione per la 
traccia sul P. B. della linea di rilievo nor- 
male in ogni punto alla superficie cs. 

Ciò posto, possiamo determinare le carat- 
teristiche geometriche della c, in corrispon- 
denza al punto R d’intersezione dei profili 
relativi a due linee di rilievo A’ e A” qua- 
lunque intersecantesi in un punto @, nel 
seguente modo: 

a) centro nel punto G’ di A’ d’interse- 
zione colla /” tracciamo l’arco di cerchio 
tangente al profilo di g,, e per il punto di 
tangenza PR’ tracciamo la verticale fino a 
incontrare la traccia del P. B. in R,, sia 
0, il raggio dell’arco tracciato: 

b) ugualmente per la linea A”, centro 
nel punto G” d’intersezione colla A/  trae- 
ciamo l’arco tangente al profilo e per il 
punto di tangenza R” tracciamo la verti- 
cale fino a incontrare la traccia del P. B. in 
Es, sia 0”, il raggio dell’arco tracciato: 

c) poichè i punti /' ed R” devono essere 
coincidenti con PR sarà necessariamente 
0= 0» = 0"; d’altra parte, siccome gli stessi 
punti /' ed ‘” non possono che trovarsi 


sulle circonferenze di raggio 0, e coi centri 
in PR, ed R, contenute nei piani verticali 
per gli stessi punti normali alle linee A' e 
A" rispettivamente, la proiezione sul P. B. 
R, di R è data dall’intersezione delle nor-, 
mali alle linee A’ e A” per R, ed R., sul 
P. B. stesso; 

d) la direzione della linea di massima 
pendenza della superficie c,, è data sul P. B. 


dalla congiungente il punto d’inerocio G,| 
colla proiezione Ko e l'inclinazione (massima) 
lungo la stessa linea è data dalla 


G 
dare sen 5 [60] 


09 
conforme alla legge di composizione dei | 
vettori seno delle inlicnazioni di cui abbiamo | 
detto al par. 11. 

Per la compensazione della rete delle 
linee rilevate si possono paragonare le quote 
dei diversi profili per i punti d’intersezione, 
in accordo con quanto abbiamo detto in c). 

Ogni maglia della rete rilevata deve evi- 
dentemente chiudere con « contraddizione » 
nulla: se questa viceversa non sarà nulla ne 
ripartiremo il valore tenendo conto dell’at- 
tendibilità dei dati di rilievo e, se del caso, | 
dei controlli che risultano dalle maglie 
adiacenti, secondo i principi della nota teoria 
delle compensazioni mediate. 

È da tenere presente che variando sensi- 
bilmente le quote di partenza dei profili 
questi devono essere di nuovo determinati 
quando viene utilizzato il metodo di elabo- 
razione degli angoli d’emergenza, come già 
abbiamo fatto osservare al par. 16. 

Per la costruzione delle batimetrie delle 
superfici c,, a rigor di termini sono utilizza- 
bili soltanto i punti R, che risultano dagli 
incroci delle diverse linee di rilievo, i quali | 
come ben si comprende sono sempre molto 
scarsi. Per ovviare a questo inconveniente 
col minimo di arbitrarietà noi riteniamo che 
convenga inserire delle linee fittizie fra 
le linee rilevate, interpolando fra queste 
ultime, in modo da formare una rete con 
maglie sufficientemente ridotte, per esempio 
di 400 x 400 metri tutte perfettamente 
compensate, e quindi utilizzare i punti PR} 
che risultano dagli incroci delle linee reali 
e fittizie. 

Per poter interpolare con precisione e si- 
curezza fra le quote dei punti R, converrà 
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tracciare anche le curve continue che con- 
giungono i punti È, relativi alle stesse linee, 
le quali non sono altro che proiezioni verti- 
cali sul P. B. delle intersezioni delle normali 
alla superficie c,, di contatto fra il primo e 
il secondo strato abbassate dalle proiezioni 
delle linee sul P. B. stesso, naturalmente 
tenendo conto degli andamenti dei profili 
delle linee relative. 

Le linee di livello delle batimetrie, evi- 
dentemente, in corrispondenza ai punti PR, 
saranno perpendicolari alle congiungenti 
coi punti G d’incrocio e saranno fra loro 
distanziate in modo conforme ai valori delle 
pendenze che risultano dalla [60] per la 
Superficie Gs. 

Se consideriamo i profili delle diverse 
linee riferiti a piani verticali la costruzione 
delle batimetrie riesce molto semplificata, in 
quanto ogni punto dei profili risulta deter- 
minato nello spazio mentre col sistema rigo- 
roso risultano noti nello spazio soltanto quel- 
li corrispondenti alle intersezioni dei profili 
delle diverse linee. Gli errori che una sem- 
plificazione del genere comporta non ecce- 
dono, in generale, quelli che risultano per 
altre cause che in pratica non si riescono ad 
eliminare quando le inclinazioni della super- 
ficie c,s di contatto fra il primo e il secondo 
© strato sono minori di 10--12° e sempre 

quando viene utilizzato il metodo di Gard- 
ner, il quale, come sappiamo, ha limiti di 
applicazione pressochè uguali. 

Le stesse costruzioni di cui sopra possono 
essere applicate, senza alcuna modifica, per 
le batimetrie delle superfici di contatto fra 
il secondo e il terzo strato, fra il terzo e il 
quarto strato, ecc., quando tali superfici 
sono parallele a quella di contatto fra il 
primo e il secondo strato. 

Per il caso generale di strati comunque 
inclinati l’uno rispetto all’altro la costru- 
zione rigorosa delle batimetrie è possibile 
soltanto per successive approssimazioni, 
tenendo conto, nelle ricostruzioni dei pro- 

fili e nelle composizioni degli elementi, delle 
pendenze vieppiù approssimate che risultano 
per le superfici. Per la pratica però noi rite- 
niamo che non sia consigliabile l’adozione 
di un simile metodo sia perchè laboriorissimo 
sia perchè fonte non indifferente di errorida 


parte degli operatori. Noi proponiamo il 
seguente metodo approssimato: 

A) ammesso di aver costruito la batime- 
tria della superficie c,, di contatto fra il 
primo e il secondo strato nel modo che 
sopra abbiamo descritto, facendo centro 
nei punti R' ed R” dei profili di c,, delle 
linee A’ e A” tracciamo gli archi di cerchio 
tangenti ai profili della superficie 6» di 
contatto fra il secondo e il terzo strato: 
siano 7’ e Q” i punti di tangenza rispettiva- 
mente sulle linee A’ e 1”; quindi innalziamo 
per gli stessi punti le verticali fino a incon- 
trare le tracce del P. B. rispettivamente nei 
punti @, e ds; 

B) poichè i raggi dei due cerchi tangenti 
al solito devono essere resi uguali fra loro 
dalla compensazione, operando come indi- 
sato in c) e d), determiniamo sulla plani- 
metria del rilievo il punto d’incontro @, 
fra le normali alle linee A’ e 1” per i punti 
Q, e Q: quali risultano da A): la direzione 
di massima pendenza della superficie 633 
di contatto fra il secondo e il terzo strato 
nel punto @ di proiezione Q, è data dalla 
congiungente R,Q, e l'inclinazione (mas- 
sima) lungo la stessa linea è data dalla 
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essendo o; il raggio comune dei due archi di 
cerchio tangenti al profilo di 633; 

0) per le batimetrie delle superfici 63, di 
contatto fra il terzo e il quarto strato ope- 
riamo in modo analogo, tracciando gli archi 
tangenti ai profili di cs, con centro nei punti 
Q, e Q, e considerando per la direzione della 
massima pendenza la congiungente di @, 
col punto P, corrispondente ai punti di 
tangenza; e così di seguito. 

Per le compensazioni si opera pure in 
modo analogo a quello indicato per la prima 
planimetria, rendendo uguali i raggi degli 
archi tangenti tenendo conto delle atten- 
dibilità dei rilievi delle linee e, naturalmente, 
per la costruzione delle batimetrie converrà 
ancora ricorrere alle linee fittizie e agli altri 
artifici consigliati per quella del primo con- 
tatto. 
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RIASSUNTO 


Viene presentata, in forma monografica, la 
tecnica adottata dagli autori per la prospezione 
sismica a rifrazione. 

Particolarmente da segnalare è l'esposizione 
di un nuovo metodo di elaborazione dei risul- 
tati denominato « metodo degli angoli d’emer- 
genza », il quale, nell’applicazione pratica, 
risulta molto rapido, oltrechè chiaro e preciso. 


ABSTRACT 


The paper ilustrates the methods employed 
by the Authors in refractive seismie prospect- 
ing. 

Particular attention is drawn to the descrip- 
tion of a new method for processing result, 


| 


termed «the emergence angle method» which, 
in its practical application, proves as rapid 
as it is reliable and precise. 
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Sismicità 


dell’ Iran 


F. PERONACI 


Le caratteristiche sismiche di una re- 
gione vengono in genere compendiate dalla 
conoscenza di quattro dati fondamentali: 
intensità delle scosse, frequenza, coordina- 
te ipocentrali, natura fisica della scossa al- 
l’ipocentro. Ora mentre per quanto riguar- 
da gli ultimi tre elementi non vi è incertez- 
za, dato che essi possono solo ricavarsi 
dalle osservazioni microsismiche fornite dal 
materiale di registrazione, e quindi legate 
solo al fatto che nella regione esista un nu- 
mero sufficiente di osservatori, per quanto 
riguarda l’intensità, i criteri valutativi pos- 
“sono essere i più disparati e a nostro avviso 
nessuno soddisfacente da tutti i punti di 
vista. L'intensità di una scossa può infatti 
essere desunta con tre metodi diversi: 

1.- Determinazione della magnitudo e 
quindi dell’energia sviluppata all’ipocentro. 

2.- Determinazione dei valori dell’ac- 
celerazione massima nelle varie località del- 
la zona macrosismica. 


3.- Determinazione dell’intensità in ba- 
se ai danni subiti dagli edifici. 


Il primo criterio è indubbiamente il più 
rigoroso, oggi infatti grazie agli studi ese- 
guiti e in corso, la magnitudo di un terre- 
‘moto, specie se calcolata con il primo im- 
pulso o con le onde superficiali, assume nel- 
le varie stazioni valori notevolmente con- 
cordanti e quindi tali da dar senso all’as- 
sunzione di un valore medio quando essa 
sia stata calcolata da un numero sufficiente 
di osservatori. 

Si deve però a questo riguardo tenere 
presente che la magnitudo si riferisce al- 


l’energia sviluppata all’ipocentro e che quin- 
di pur tenendo conto della profondità del 
fuoco sismico, non è possibile dal valore 
trovato risalire a quanta parte di tale ener- 
gia ha investito la regione macrosismica- 
mente interessata dal fenomeno nè tampo- 
co di stabilire le dimensioni dell’area ma- 
crosismica, che come è noto dipende oltre 
che dall’energia sviluppata anche dalla na- 
tura e dalla conformazione delle stratifi- 
cazioni superficiali della crosta. Da tutto 
ciò segue che la magnitudo è un elemento 
incompleto, o per lo meno che non con- 
sente una diretta valutazione degli effetti 
di una scossa specie se non sono ben note 
le caratteristiche tettoniche della regione 
in esame. 

Nè ci sembra che il criterio di risalire al- 
l'intensità dalla misura dell’accelerazione 
massima, porti a migliori risultati, infatti, 
a parte le difficoltà di carattere pratico e 
organizzativo legate alla istallazione di una 
fitta rete accelerometrica, il dato dell’ac- 
celerazione non è sufficiente per la valu- 
tazione degli effetti di una scossa; un’inte- 
ra e vasta bibliografia in proposito ha di- 
mostrato esaurientemente che non ha sen- 
so riferirsi all’accelerazione a meno che a 
tale dato non si uniscano i periodi e le am- 
piezze con cui tale accelerazione è ottenuta. 

Rimane l'esame dell’ultimo criterio cioè 
quello di risalire alla intensità attraverso 
l'esame delle osservazioni macrosismiche e 
quindi attraverso isosiste. Anche in questo 
caso è necessario fare una premessa; il me- 
todo è fino ad oggi del tutto empirico sia 
perchè soggetto a valutazioni di carattere 
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personale, anzi affidate a più persone, sia 
perchè legato alla densità di popolazione. 
Qualora poi lo si basi esclusivamente sui 
danni riscontrati negli edifici esso è legato 
alle norme tecniche con le quali sono co- 
struiti gli edifici e alla loro età. Anche quì, 
una vasta documentazione ha consentito 
di stabilire che oltre alla buona o cattiva 
costruzione degli stabili, influiscono i ter- 
reni di fondazione e quel che più conta i 
periodi propri degli elementi che formano 
il fabbricato, muri perimetrali, solai ecc.; 
essi infatti possono oscillare con ampiezze 
del tutto diverse e quindi dar luogo a danni 
di entità diversa in dipendenza del coeffi- 
ciente di smorzamento dello stabile e del 
periodo proprio della scossa ed indipenden- 
temente dalla sua entità. Se infine sì tiene 
conto che una scossa non ha andamento 
sinusoidale è facile comprendere come il 
problema si complichi anche dal punto di 
vista teorico. 

È evidente quindi la perplessità cui si è 
soggetti ogni qualvolta ci si accinga a vo- 
ler studiare la sismicità di una determinata 
regione anche perchè esiste una notevole 
difficoltà nel definire il concetto di sismicità. 

Molti usano definire sismicità di una re- 
gione l’attitudine che ha la regione ad es- 
sere soggetta a terremoti in relazione agli 
effetti prodotti dalle scosse. 

Se si parte da una tale definizione segue 
che una carta sismica compendia la storia 
dei terremoti nella regione, e nello stesso 
tempo tien conto del come l'energia si è 
propagata in corrispondenza delle carat- 
teristiche tettoniche e geologiche della re- 
gione studiata. È questa una definizione 
soddisfacente specie se lo scopo che ci si 
prefigge è quello di affiancare l’opera della 
edilizia antisismica, anzi riteniamo che tale 
fine pratico non debba mai essere trascura- 
to in uno studio del genere. È però neces- 
sario tener presente che per quanto si è 
già esposto non sempre è possibile atte- 
nerci ad una tale definizione sia perchè il 
metodo di valutazione degli effetti è del 
tutto empirico, sia perchè spesso la man- 
canza di osservazioni regolari eseguite sul 
posto, non consente di risalire per un nu- 
mero sufficiente di anni alla storia sismica 
della regione studiata. In vista di tali fatti 
e in particolare quando si debba studiare 


una regione sismicamente poco conosciuta, 
riteniamo che convenga partire da una de- 
finizione di sismicità basata per quanto ri- 
guarda l’elemento intensità sul dato di 
magnitudo, integrando poi esclusivamente 
con il materiale mierosismico a disponi 
ne, tale dato con gli altri caratteri distin-: 
tivi su accennati. 

Con tale metodo si avrà una carta della. 
regione che, pur non consentendo la valu-; 
tazione delle aree macrosismiche rispec- | 
chia la storia sismica del territorio specie» 
se l’indagine è stata spinta per un numero) 
ragionevole di anni. La carta consentirà di. 
desumere quali zone siano più o meno si-} 
smiche, e se integrata da notizie di natura, 
strutturale e tettonica consentirà anche di. 
giustificare in molti casi le ragioni della, 
sismicità. Questa carta sarà il primo passo 
per uno studio più dettagliato delle varie 
zone e fornirà dati riguardo la ubicazione 
di osservatori da istallare, utili specie quan- 
do la regione è molto vasta e con scarsa, 
densità di popolazione. Successivamente 
quando si vogliano desumere delle norme. 
di carattere pratico riguardo ad esempio l’e- 
dilizia, sarà necessario procedere ad una | 
indagine sulla distribuzione della intensità 
in superficie, indagine che dovrà essere 
fatta tenendo conto della struttura geo- 
logica delle stratificazioni superficiali, “ché 
rappresenta il fattore predominante nello 
studio della propagazione e dell’assorbi- 
mento dell’energia sismica nella zona epi- 
centrale. 

Naturalmente in questa seconda fase sa- 
rà necessario impiegare un servizio di in- 
formazioni macrosismiche, ma sarà bene 
che i dati da esso ricavati più che riferirsi 
all’intensità intesa come valore dell’acce- 
lerazione massima, si riferiscano piuttosto 
ai danni riscontrati su edifici di costruzio- 
ne ben determinata, in modo che le aree 
delle isosiste rappresenteranno piuttosto le 
zone ove i danni sono stati più o meno ri- 
levanti. 


SISMICITÀ DELL'IRAN. 


L'Iran è una regione sismicamente poco 
conosciuta, infatti l’unico contributo mo- 
derno della conoscenza della sua sismicità 
è contenuto nel volume di GUTENBERG e 
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RICHTER « Seismicity of the Earth ». Le no- 
tizie riportate da Sieberg nel volume del- 
l’Handbuch der Geophysik (Erdbebengeo- 
graphie) si riferiscono quasi tutte ai secoli 
passati e quindi non confortate da dati di 
registrazione e determinazione sia pure 
approssimativa degli epicentri. 

Scopo del presente lavoro è quello di 
completare con gli elementi relativi all’ul- 
timo decennio il materiale già elaborato da 
Gutenberg e Richter e di integrarlo con altri 
dati relativi a terremoti di minore entità 
che non sono stati riportati dai predetti 
autori. Tali terremoti pur non influendo 
sui risultati globali dell'energia sviluppata 
nella regione iraniana agli ipocentri, han- 
no un notevole interesse agli effetti della 
frequenza delle scosse sismiche. Natural- 
mente lo studio, che abbiamo limitato agli 
ultimi 47 anni è incompleto sia perchè ab- 
biamo di proposito preso in esame quei 
terremoti effettivamente registrati e di cui 
si è potuto determinare la posizione del- 
l'epicentro almeno in via approssimativa, 
sia perchè le fonti delle nostre notizie sono 
quelle di osservatori che distano dall’Iran 
qualche migliaio di km e che quindi non 
possono registrare terremoti locali di lie- 
ve entità. 

Le fonti cui abbiamo attinto sono, oltre 
il citato volume di Gutenberg e Richter 
per gli anni 1909-1946, i Sismological Sum- 
mary dal 1934 al 1950 (primo trimestre), 
i dati forniti dal U.S.0.G.S., dal B.C.LS. 
per il periodo 1947-1957, i bollettini del- 
l’I.N.G. e delle stazioni dei paesi del pros- 
simo Oriente e del medio Oriente per l’ul- 
timo decennio. Dallo spoglio di tale ma- 
teriale siamo riusciti ad ottenere l’elenco 
di 210 terremoti (escluse le repliche) di cui 
21 hanno epicentro non compreso nei con- 
fini politici dell’Iran ma che interessano 
zone limitrofe e quindi ancora facenti parte 
del massiccio iraniano. 

La precisione sul dato delle coordinate 
‘epicentrali è quella che generalmente si ot- 
tiene nelle determinazioni provvisorie del- 
le varie organizzazioni e cioè 1/2 grado per 
terremoti di intensità tale da consentire 
l’impiego di un numero sufficiente di sta- 
zioni per la determinazione provvisoria del- 
‘epicentro. Per quanto riguarda la pro- 
ondità ipocentrale questo dato è mancan- 


te per la maggior parte dei terremoti, si 
deve però osservare che se si prescinde dal- 
la zona del confine Sud-Orientale dell’Tran, 
ove si riscontrano dei focolai sismici con 
profondità sui 100 km, in base alle regi- 
strazioni di Roma e alle osservazioni di 
Gutenberg, non risulta che V’Iran sia sede 
di fenomeni sismici con epicentro profon- 
do e quindi molto al di sotto della discon- 
tinuità tra crosta terrestre e mantello. In 
ogni modo ci proponiamo di ritornare sul- 
l'argomento dato che desideriamo eseguire 
uno studio su alcuni tra i più recenti ter- 
remoti della regione anche agli effetti della 
natura fisica della scossa all’ipocentro. 

Il valore della magnitudo per i terremoti 
non riportati da Gutenberg e Richter, è 
stato calcolato quando ciò è stato possi- 
bile, in base alle registrazioni di Roma, per 
gli altri casi ci si è attenuti ai valori di al- 
tre organizzazioni (B.C.I.S., Upsala, Kiru- 
na, Lwiro, Mosca) e infine i meno intensi 
sono stati tutti inclusi in un’unica classe 
che abbiamo indicato con e. 

In base alla magnitudo i terremoti sono 
stati suddivisi in 5 classi adottando la se- 
guente suddivisione già fatta da Gutenberg: 


Magnitudo Classe 
73/4 — 8,5 a 
70 — 73/4 b 
6,0. — 6,9 O 
53 — 5,9 d 
> 5,9 e 


Secondo tale suddivisione i 210 terremo- 
ti riportati in elenco si dividono in 1 di 
classe a, 9 di b, 33 di e, 73 di d, 94 di classe e. 

Complessivamente, adottando la  rela- 
zione 


log E = 12 +1,8M 


con E energia e M magnitudo, e tenendo 
conto del modesto contributo apportato 
dai terremoti delle ultime due classi, la cui 
energia media è stata valutata per cia- 
scuno a 10? e 10° erg. rispettivamente, 
si ha che l’energia totale sviluppata agli 
ipocentri negli ultimi 47 anni si aggira sui 
1,28.102% erg. avendo escluso l’unico ter- 
remoto di classe a, a cui si è attribuita una 
energia sui 5.102 erg. Da questi dati ri- 
sulta che l'Iran è una regione ad elevata 
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sismicità anche se non da paragonarsi con 
certe zone dell'arco del Pacifico. 

Nella figura 1 abbiamo riportato la po- 
sizione degli epicentri, da essa si nota che 
le regioni più attive sismicamente sono 
quelle in corrispondenza degli archi mon- 
tani che a Nord e a Sud recingono l’alti- 
piano iraniano. Volendo avanzare una ipo- 
tesi sulle cause di tale sismicità è naturale, 
data l’assenza di terremoti profondi, col- 
legarla con la storia geologica della regione; 
la struttura dell'Asia è basata sulla esi- 
stenza di antichi blocchi elaborati indi- 
pendentemente uno dall’altro nel periodo 
precambriano e successivamente saldati in- 
sieme in modo da formare l’attuale conti- 
nente. Tra questi blocchi va annoverato 
l’altipiano iraniano probabile prolungamen- 
to del blocco arabico. In particolare si fa 
risalire la formazione dell’altipiano irania- 
no al Gondwaniano, ultimo periodo del- 
l’era arcaica. Attualmente il massiccio Ira- 
niano è racchiuso da alte catene di monta- 
gne che fanno parte dell’arco alpino che a 
partire dai Pirenei e dalle Alpi si spinge 
attraverso le Alpi Transilvane e le catene 
dell’ Anatolia fino all’Hindu-Kush e all’Ima- 
laia, arco che è sede di fenomeni orogenetici 
ancora in atto. In particolare le catene set- 
tentrionali dell’Iran hanno tratto origine 
nel primo periodo alpino e presentano trac- 
ce di vulcanismo recente, mentre le meri- 
dionali hanno forse avuto una orogenesi 
più recente (fine del secondario e inizio del 
terziario); infine le catene che recingono le 
coste del golfo Persico e del golfo di Oman 
vengono considerate di orogenesi terziaria. 
Data la distribuzione degli epicentri che 
si addensano nelle zone orogeneticamente 
più giovani non è azzardato collegare i fe- 
nomeni sismici con un’orogenesi ancora in 
atto, tanto più che il massiccio centrale geo- 
logicamente più antico presenta minore si- 
smicità, o del tutto una sismicità pratica- 
mente nulla per larghe regioni di esso. 

Impiegando una carta a 1 : 2.000.000 ab- 
biamo riportato su essa le posizioni degli 
epicentri, posizioni che abbiamo segnato 
con le lettere della classe a cui appartiene 
il terremoto, sia per dar subito una idea 
dell’intensità, sia perchè tale rappresenta- 
zione lascia ad ogni posizione epicentrale 
quella indeterminazione che abbiamo già 


fatto osservare. La frequenza è caratte- 
rizzata dagli indici di cui sono munite al- 
cune lettere. Infine mediante delle curve 
abbiamo delimitato delle aree di maggiore 
o minore sismicità tracciando le curve in 
modo tale che le aree da esse racchiuse fos- 
sero proporzionali alle energie sviluppate e 
comprendessero le zone ove si erano veri- 
ficati terremoti più o meno della stessa 
classe. 

Naturalmente un tale criterio si pre- 
sta a critica in quanto in esso non si tiene 
conto se non approssimativamente  del- 
l’energia sismica che da una zona si trasfe- 
risce alla confinante, ma la completa as- 
senza di notizie macrosismiche non ci ha 
consentito tale valutazione. Anche però 
con tali riserve riteniamo che la carta ci 
offra già una idea sufficientemente aderen- 
te alla realtà della sismicità dell’Iran e pre- 
senti una base da cui partire per studi suc- 
cessivi, specie se il programma di ricerche 
sismiche che il Governo iraniano ha in 
atto fornirà i dati necessari per indagini 
più particolareggiate nelle singole località 
del territorio. Dall'esame della carta si 
nota la presenza di larghe zone sismiche 
in corrispondenza della regione centrale del- 
l’altipiano iraniano, e nello stesso tempo 
vengono posti in evidenza 5 centri sismici 
di grande intensità e precisamente: la zona 
tra Kermashah e Amadan, quella a Nord- 
Est di Teheran, la regione di confine @ 
Nord di Meshhed, quella a Nord-Est di 
Esfahan e infine la zona del confine meri- 
dionale tra Iran e Belucistan. Naturalmen- 
te i contorni di tali zone sono del tutto 
imprecisi, meno che per la prima di esse 
di cui si parlerà nell’ultima parte del pre- 
sente lavoro. Ne è il caso di sottovalutare 
le zone, notevolmente estese, racchiudenti 
gli epicentri di terremoti di classe e, in 
quanto la magnitudo di tali terremoti ha 
spesso raggiunto valori intorno a 6,5, € 
come è noto tale intensità può produrre 
effetti rovinosi specie se in prossimità del- 
l'epicentro esistono centri abitati. Sciraz è 
inclusa in una di tali zone, e nel 1946 ebbe 
a subire notevoli danni, e altrettanto dicasi 
di molti centri abitati nella zona di Bir- 
djand colpiti gravemente dal terremoto 
del 23 settembre 1947. 

Particolare interesse, della 


agli effetti 


in inverno è particolarmente difficile l’ac- 
cesso ai vari centri, sia perchè le norme 
generalmente seguite nelle costruzioni de- 
gli abitati sono diverse ed in genere non | 
confrontabili con quelle adottate in Euro- 
pa, alle quali si riferiscono le scale sismiche 
di intensità basate sui danni agli edifici. | 
Se infine si tiene presente che da villaggio | 
a villaggio, e spesso in uno stesso centro | 
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frequenza, ha tutta la fascia costiera del 
Golfo Persico e del golfo di Oman, infatti 
in essa, pur non essendosi verificati negli 
anni presi in esame terremoti di magnitudo 
superiore a 7, sono compresi gli epicentri 
di circa 1/3 di tutti i terremoti avvenuti in 
Iran nello stesso periodo, questo fatto è 
quasi certamente imputabile alla orogenesi 


più recente (fine del terziario) che ha dato 
origine alle catene di montagne. 


IL TERREMOTO DEL 13 DICEMBRE 1957. 


Alle ore 01 45’ (T.M.G.) del 13 dicem- 
bre 1957 la zona del massiccio montano 
compresa tra Hamadan e Kermanshah è 
stata colpita da un violento terremoto che 
ha prodotto ingenti danni in un centinaio 
di villaggi, molti dei quali sono stati in- 
teramente distrutti. Anche le perdite uma- 
ne sono state rilevanti specie se esse sono 
poste in relazione alla scarsa densità di 
popolazione della zona colpita; il numero 
dei morti si aggira sui 1.200 e tutti impu- 
tabili agli effetti della prima scossa data 
la immediata ed efficiente opera di soc- 
corso prestata dalle autorità civili e mili- 
tari. La scossa principale ha dato origine 
ad un intenso periodo sismico con repliche 
di minore intensità avvertite fino al 21 
gennaio 1958; il solo, osservatorio di Csara, 
pur distante 1.100 km circa dall’epicentro 
ne ha registrate 15 nel solo mese di dicem- 
bre. La magnitudo della scossa principale è 
stata valutata 7,1 a Roma, 71/4 a Pasa- 
dena, 63/4-7 a Quetta, 7,1 a Upsala per 
ciò assumendo come valore medio 7,1, l’e- 
nergia sviluppata all’ipocentro si aggira sui 
6.10 erg. Il terremoto è quindi da classi- 
ficarsi tra i più intensi avvertiti in Iran 
negli ultimi 40 anni. Le osservazioni ma- 
crosismiche eseguite da noi direttamente sul 
luogo hanno consentito di stimare a circa 
4.500 km? la superficie dell’area macrosi- 
smica, intendendo per essa la zona ove si 
sono verificate distruzioni o danni alle abi- 
tazioni, e ci hanno permesso di tracciare 
le isosiste. 

A quest’ultimo riguardo si sono presen- 
tate notevoli difficoltà nello stabilire i gra- 
di da attribuire alle diverse zone, sia per- 
chè la regione è impervia, e quindi specie 


abitato, le case sono costruite con i metodi 
ed i materiali i più disparati e cioè dalla | 
costruzione in argilla essiccata al sole con 
solaio estremamente pesante, alla costru- 
zione in mattoni cementati con argilla, o: 
con calce ma senza alcuna norma antisi- 
smica, è facile comprendere quali difficoltà, 
sì sono presentate nella valutazione delle: 
zone di uguale intensità. Con queste ri- 
serve riteniamo che nella zona più prossi- 
ma all’epicentro (villaggio di Fasinaj) l’in- 
tensità non abbia superato il IX grado 
della scala Mercalli che come è noto è 
composta di X gradi anche se il numero 
delle vittime e le condizioni del centro 
abitato, completamente raso al suolo; avreb- 
bero in un primo tempo autorizzato a clas- 
sificare l'intensità della scossa stessa al’ 
X grado. 

Nella figura 2 sono state tracciate le iso- 
siste e riportati approssimativamente i gra- 
di di intensità fino ad Amadan, la cui zona 
abbiamo classificato di V-VI a causa di 
qualche lesione riscontrata in edifici pub- 
blici ben costruiti, come ad esempio il 
palazzo del tribunale. Se si riporta la carta 
delle isosiste su una carta che tenga conto 
dei rilievi, si nota che l’energia sismica si 
è propagata prevalentemente nel massiccio 
montano, smorzandosi rapidamente ad 
Ovest e .a Sud della regione epicentrale e 
cioè nella zona ove la coltre superficiale è 
di carattere alluvionale. Questo fatto par- 
ticolarmente caratteristico nella regione 
Sud-Ovest dell’epicentro, ci fa sospettare 
che ivi l’alluvione debba avere una certa. 
potenza, infatti solo in questo caso le 
stratificazioni di carattere alluvionale dopo 
avere esaltato le ampiezze all’ingresso della 
stratificazione, smorzano per attrito in- 
terno l’energia sismica che in esse si pro- 
paga. Particolare interesse a questo ri- 
guardo è il caso di una frazione del vil- 
laggio di Sahneh, essa è stata interamente 


"ac 
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distrutta mentre il villaggio stesso posto 
ad una distanza di 2 km circa, pur avendo 
ricevuto danni notevoli è ancora abitabile. 
Il centro distrutto è infatti situato diretta- 
mente ai margini della zona alluvionale 
mentre il paese danneggiato è costruito su 
una zona più interna dell’alluvione. 
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CALCOLO DELLE COORDINATE EPICENTRALI 
E DELLA PROFONDITÀ. 


Il calcolo delle coordinate epicentrali e 
del tempo origine è stato eseguito impie- 
gando un metodo da noi già seguito in al- 


tre occasioni e che ha dato sempre risultati 


n 


/ mec 
/ VI 
Kabutarahang 
ar i asi 
# È 
/ 
/ 
/ 
VII 
Salihabad 
LA | 
Sunqur / da Asadabad Hamadan 
4 VII 2 
vi 
/ 
| / Farsineh 
[ 
\ 
IV V \ Iv 
| è Durdatab \ NT Kaugavar 
\ Durdatabad\ di ° 
\ Bisitun os 
Kermansah Di S 
È Gi 
x ai « er - 
4 
SO 120 
a fi 
rig E- 
ai 
*: io 
e e CR A Scala 


Abbiamo voluto riportare questo esem- 
pio ad ulteriore conferma della importanza 
che ha agli effetti della delimitazione delle 
zone macrosismiche, la struttura geologica 
delle stratificazioni superficiali. 


soddisfacenti. Tale metodo presuppone la 
conoscenza dei valori approssimati (o); 
(45), (Ro) dei parametri necessari ad indi- 
viduare la posizione dell’epicentro, il va 
lore approssimato (ft) del tempo origine- 
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e infine dei tempi di registrazione di un 
numero sufficiente (n > 4) di stazioni di 
osservazione. Da questi valori si parte per 
determinare le correzioni più probabili do; 
dA, dh, dt, da apportare ai valori ap- 
prossimati, per ottenere i valori definitivi 
Por dog ho to che caratterizzano la posi- 
zione dell’epicentro e il tempo origine. Le 
correzioni si ottengono dalla risoluzione con 
il metodo dei minimi quadrati di n equa- 
zioni a 4 incognite ottenute applicando, « 
ciascuna delle n stazioni, l'equazione che 
deriva dallo sviluppo in serie fino ai ter- 
mini di primo ordine della funzione 


i, = Ta (Po) Èoy ho) n] 


con t, tempo di propagazione della P per la 
stazione considerata. 

Rimandando per lo sviluppo dei calcoli 
alla nota sull'argomento ricordiamo solo 
che la (1) si trasforma nella 


df DI 
òt, — cosg, Sena - 0, — COS a SIR dp, + 


DA MCT GS 


U Ò 
ove T, = tempo di arrivo della P registra- 
ta nella stazione 
(t,) = tempo origine provvisorio 
f [(9%), (40), (R0)] = tempo di propagazione 
della P in corrispondenza della distanza: 
stazione considerata-epicentro provvisorio. 
a = azimut della stazione considerata ri- 
spetto all’epicentro provvisorio 
df df IPO 
—= e ottenibili impiegando le dromo- 
Ag dh ; 
crone della P a varie profondità, e sosti- 
tuendo alle derivate gli incrementi finiti. 
Per l’applicazione del metodo abbiamo 
assunto come coordinate provvisorie del- 
l’epicentro quelle che risultavano dalla va- 


i 


lutazione della posizione dell’epicentro ma- 
crosismico: 

(po) = 34° 36° N (A) = 470 45° E. Gi 
dp ape 
dA dh 
domocrone di Jeffreys per la superficie e! 
per 4 = 33 km. Gli incrementi finiti sono) 
stati assunti pari a 44, = 1° e Ah = 334 
km. Il calcolo è stato eseguito in coordina»: 
te geocentriche, utilizzando i dati delle 11. 
stazioni riportate nella seguente tabella, , 
scelte in modo da circondare il più possi- 
bile la zona epicentrale, e con distanze epi-. 
centrali non eccessivamente diverse una, 
dall’altra. 

Come tempo origine provvisorio si è as- 
sunto 01h 44m 595,7 quale risulta dalla me- 
dia dei tempi origine calcolati impiegando 
le varie stazioni di osservazione e le pre- 
dette dromocrone di Jeffreys (tabella 1). 

Eseguiti i calcoli si è ottenuto alla se- 
conda approssimazione il seguente risultato: 


dg, = + 0,01490746 dò, = + 0,06186817 
dh, = + 0,21213745 di, = — 0,4195 


impiegando nei calcoli delle 


per cui i valori più probabili delle coordi- , 
nate dell’epicentro e del tempo origine sono: 


po = 36° 36° 53” + 00 0° 47?” 
A = 47948’ 43” + 00 0° 52” 
ì, = "Ton 258 

t, = 0,18 45m 005,1 + 05,6 


ove le coordinate ipocentrali sono espresse 
in coordinate geografiche e gli errori sono 
stati determinati con il solito schema dei 
minimi quadrati. 

Come si noterà l’epicentro microsismico 
coincide praticamente con l’epicentro ma- 
crosismico e il terremoto è da considerarsi 
superficiale con ipocentro nel granito. 
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ELENCO DEI TERREMOTI AVVENUTI IN IRAN DAL 1909 AL 1957 
;_| Energia 
Data A A È Magni 1024 |Classe Note 
(DRM) (E) | tudo erg. 
1909-23-1 | 02h48m,3 330 530 TO 498520) b 
1911-18-4 18 14,6 92 56 6,7 1 e 
1914-6-2 TRI 2708) 29,5. 65 7,0 4 b h = 100 km 
T923=17=9 i 07 09 145 | 35.5.) .55 6,5 0,5 © 
2930020047038 0)029 56,5 | 6,9 3 c 
1926-19-5 21 1355 | 267.569 d 
1927—9-5 lO NS1 70270058050 625 OR e 
ff 20206830027 62 6,5 055 G h — 00% 
—-22-7 03°951L00349594|00390 67200 0 e 
—JOCii 4 455003234675 d 
1928-6-11 ee 0) DI d 
1929-1-5 lb#3/73.00138 58 Tea: 6 b 
—15-7 OTOCEC 632; 4909 00, 2040 c 
—-3-9 | 12 07 39 | 26,5| 62,3 | 6,5 0,5 to h= 110 km 
—29-10) 05 53 39 | 27,5 | 54,5 d 
1930-15-4 | 09 56 27 | 29 54 d 
—11-5 LO IO 0,06 e 
—-2-9 18 58 48 | 30 51,5 d 
1931-27-4 16 50 38 | 38,8 | 46 6,5 0,5 e 
—5-5 06 42. L5° 26,5 |b4 d 
2827 T736 25 | 2955 | 52 d 
—-8-8 08 54 16 | 37 58,5 d 
—20-10| J5 58 31 |43 DI d 
1932-22-1 00 48 56 .| 33 47 d 
-4-2 21 18 09) 26,5) 62,3 d 
—15-3 07 44 34 | 41 45 d 
—15-3 10 18 06 |34 48 d 
—18-4 RZ SEZ 2/0 64 6 0,06 e 
—-20-5 MOLISE 13.025 00395 d 
—8-9 0700250320631 58,5 d 
1933-21—=2 190285927054 05705 d 
—7-7 0709 0524 65 d 
-14-7 | 04 41 07 |43 |56,5 | d 
—5-10 13 29 45 | 35 57,86 0,06) e 
—28-11| 11 09 18 | 32 56 6225) 071 G 
1934-2-1 21 55 55 | 32 56,1 e 
= #9 IRE 00 05 TO LEA 62 540 e 
—15-2 07 59 53 | 26 54,8 e 
—-22-2 054078200) 3700) ELA] d 
—26-2 14 47 19 | 27,5) 57,5 e 
2 10=37 02703180 126985105205 d 
Hai ch n) È Jok- 0 e e del terr. del 10-3 
—19- 2001 2 replica 
—19-3 03.28.28. |26,5 | 52,5 3 ia 
-13-3 28038388005 617 d 
-3-4 11 26 44 | 35,4] 65,3 d 
—8-6 02 02 03 | 39,0 | 48,5 d 
—13-4 22: «L01247 257 6260700 4 b h= 80 km 
2013354 MO0r402028|2705 15398 e 
—29-10| 16 15 51 40,5 | 48,7 d 
-2-11 22 06 11 |39,9| 49 3 e 
1935—6-1 2 25005 (39674692 e 
—b-3 lO. 26 42 | 86,3 | 53.56 0,06 e 
—11-4 23 14 49 | 36,3 | 53,5.| 6,75 1 e 
—12-4 | 00 11 23 = replica del terr. del 11-4 
—12-4 00 33 44 I replica 
-12-4 | 01 06 44 E SO 
da Di 44 38 L Reni 
0 î replica 
-12-4 | 22 31 59 e reblica 
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Segue: Elenco dei terremoti avvenuti in Iran dal 1909 al 1957 


H P À Maqni-|Energia 
Data g ROTA TARA - 
(T. M. G.) | (N) | (E) | tudo ca Classe NS 


1935-13-4 16h 
—15-4 23 04m47s 
-17-4 IS89:/64295 
—13-4 0282907034802 
AO 02 01 30 | 28 68, 
-29-5 21 33 00 | 29,6 | 66, 
—-31-5 | 13 16 43 | 32,1 | 47 
—2-7 15 24 
—5-9 IS AL AT 
—8-9 ORION 73.64 
Sla 0 L98205 0381004] 
SIbSL0 I702 420.287 | 6L, 
—27=10| 06 43 09. | 27,6-| 54 
1936-8-1 IN TRARAZONZT 52 
—24-2 TOS RIS 
Suez 0214 50. | 28 555 
—1-5 10 24 44 {39,6 | 43, 
—-2-5 PANINO SIONE TEA 55 replica del terr. del 1-5 
-2-5 RITZ replica 
A) OS L40 2 2605. 665,2 
-30-6 19 26 06 | 33 
2628 21037080) 726,6/| 55, 
—-20-8 02 08 49 DE 
CO SSSRM0O 9500335 465 
—7-9 08 52 30 | 29,0] 61,0 
—6-11 PO0R2761290) 280560658 
1937-13-2 028553 55 MOTO 
—7-3 19 10 50 | 38 45 
7-4 1848.059848 27901 
—12-5 0960338 29 r5)Nb705 
—21-5 2562442970 
—19-9 029.601 3249 
1938-26-1 03 40.02. |:33,2 | 46,4 6,2 OS 
—14-2 02 ‘b4 1601 40,853, 6 | 0,06 
—-23-4 06 (0400300| 27,3 
-7-7 12590020] 0405:8)153,0 
—19-7 TON42A220 952 
STAI I 06534 | 40,5 43 | 
19219564048) 3632580 
1939-25-1 102482 20 30305088 
—6-4 04.08.00. |135,5 [54,5 
—10-6 08 36 39 | 33,03 58,0 
-—30-6 VORO NARA 006 
—18—8 2205205100200 0045 
—28-8 2 0952 0953 
—19-9 0324203 MIN OZ, CO5S 
-4-11 TON 032 49,5|6 0,06 
1940-71 0900105125064 
C7=3 09 08 51 |38 43 
-—17-4 10 30 28 | 40,5 | 43 
-4-5 170498338 3581 MOST 
qu 21 01 54 replica del precedente 
-4-5 IRON 30000 
—4-5 PIRO 35081 Rosy 6Xo: ORO 
—5-5 06 01 30. | 34,7 | 57,5 
—23—5 19 10 04 | 41,8 | 44,3 
GIG 15 10 00 | 27 54 
—6-7 07 20 14 | 33,2 | 46,4 
—6-7 I7 4511 3372] 46,4 
-11-7 )IN23 3903983477, 


replica del terr. dell’11-4 
replica 
replica 
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(o, 
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Segue: Elenco dei terremoti avvenuti in Iran dal 1909 al 1957 


;_| Energia 
Data È u pe EL 1024 |Classe Note 
1940-25-9 | 19131m20s | 36,40] 52,10 d 
-18-10| 12 25 44 | 38,5 45 e 
=16-12) 09/5115 | 284 (57 e 
1941-4-2 TORO ORO: 027094 DO e 
=I6=2|0 L61581:59 13373) |10357 6725/03 e X-XII a Mohamed Abatkan — 
VI a Birdjand. 
—28-3 | 21 13 19 | 28,3 | 54,2 d 
-29-3 | 00 37 36 e replica del precedente 
—10-6 20 38 44 | 32,2 | 46,4 d 
| —15-6 | 12 38 56 | 27,3 | 53,2 e 
| 1942-27-3 | 18 38 04 | 40,8 | 53,5 e 
—7-6 10 47 43 | 27 54,5 e 
—-29-7 20 22 04 | 29,5 | 57,5 d 
1943-6-11 02 35 58 | 24,5 | 63 6,25) 0,1 (6) 
—-31-12| 09 35 35 | 28,0] 61,0 e 
| 1944-5-4 18 05 59 | 36,7 | 54,5 d distruttivo a Gurgan 
—17-7 10 53 46 | 35,8 | 43 d p 
—9-11 | 19 39 40 | 38 48,4 e 
1945-11-1 02 03102 | 26,3 |.155,4 d 
=16-1 | 1721-21 e replica del precedente 
—1-2 TORO3N9 30 I36RORTONERI e 
—12-3 013856 | 33,4 47,9 e 
1125 | 201728 | 34,862, e 
—-29-7 | 08 56 49 | 38,0 | 43,0 e 
—5=9 01 33 40 | 38,6 | 57,2 ) 
—27-11| 21 56 50 | 24,9 | 63,5 | 8,25 |500 a 
1946-10-2 IMSS 820 0 885 ROS e 
| —2-3 20 46 58 | 35,3 | 44,6 e 
—5-3 05 04 45 | 40,3 | 50,3 d 
1223: | 02721 547 |129,8,/1518 6,1 Mal e danni a Chiraz 
-27-7 l'6. 25 42 |35,6.| 45,8 | 5,5 d 
-17-8 | 09 48 06 | 35,6 | 45,8 d distruttivo nella regione di 
Penjuin e Sulaimonyah 
—17-8 | 23 37 40 | 35,6 | 45,8 d replica ; 
—19-9 0ORI2 088/6295854) 675 e 
-4-11 2104/0470 3978|(54551 7 Vbi 30 b 
1947-2-1 TA 11 03|28,5 | 51,5 e 
-4-5 00749#55126,3) 15554 d 
—-4-5 22 34 02 replic: l pr 
idr Tanz seats È replica del precedente 
—5-8 IAN62AN10) ZORO 63 ino 10 b diva Pasni 
-23-9 | 12 28 10 |33,3|58,7/6,75| 1 e distruttivo in prov. di Cho- 
rassan e nella zona di Bir- 
so 2104 MO6T13T4 GM 2670115762) (6/N25 N01 e SRI 
—6-10 L'OTITSAIAI 133934 COR d 
-29-10| 22 05 38 | 28,0) 61,0 e 
IZ 02 449420]33720 6807 e 
=IS=10N 0326123 replica del precedente 
1948-1-2 23 38 24 | 27 58 e 
—2-2 15 31 09 | 35,6 | 45,8 e 
—14-3 2124 133024/05940 d 
—26-4 07 24 13 | 35,3 | 44,6 e 
—17-6 14 08 22 | 36,5] 49,0 d 
—18-6 18 44 32 | 37,5 | 57,8 e 
—29-6 16 06 26 | 42 47 6 0,06) ce 
—5-7 13 53 14 | 29,5 57,5|5,4 d 
—30-7 03 30 07 |31,0| 49,0 d 
-0=8 22 35 14 (831 49 e replica del precedente 
—8-9 JE S AR 63 3724 000 e 
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Segue: Elenco dei terremoti avvenuti in Iran dal 1909 al 1957 


STI ee a n 


LEI) (12) À Magni- Energia 
Data 24 | Classe 
(T, M. G.) | (N) | (E) [tudo | DOS Note 


1948-5-10 | 20h12m04s | 37, 90) 58,60] 7,3 |10 
E5ST00 22041000 
—6-10 :-Q1:24 48 
27-10 "06.16.31: 37,9) 58,6 
Soli | 15 24 24 .|38,3| 59,2 
1949-6-3 16 36 40 | 29,8| 51,8 
—24-4 | 04 22 06 | 27,2|56,2|6,2 Ori 
-13-5 | 05 03 12 |27,2| 56,2 
—22-6 | 01 50 45 | 34,0) 45,5 | 
24 03 40 40 | 27,5] 56 6 0,06] 
LO i; 04 22 37 | 
ora 21026 (0002608 o 807 
CO 07 14 39 | 27,2|56,2 
De 01 47 33 | 35,3 | 44,6 
SI9210: 21026300036, 6.144; 5 
Sisti | 15.05 40,137. b| 55,0 
EVASI 03 4350 |36 59 
—16-12| 23 24 00 | 27 45,5 
Ploz40i ‘01 /13:315' F3g 57. | 
1950-19-1 | 17 27 15 | 27,3| 53,2/ 6,1 0,1 distruttivo nella regione a S.E. 
di Bouchir 
202) 0407013 (273.1 0312).60,2 | 051 
CI) LO LO) 3823 MI34 000455 | 
=249 22 45 13 | 25,5 
1951-5-6 03 34 50 | 36,5 | 48,5|4 
OG T1 (32 000432 50 5 
16-80] 23.62 08 1282 657,8 |D,7 
ESSI] CI8"91 08 |2855. | 5813 48 
t3601l 
5 


distrut. a Meched e a Darchjer 
replica del precedente 
replica del precedente 
replica del precedente 


replica del precedente 


© 0 0 00 00 a dd DIDO LIDO LOT 


(o1i 
N 
° 


1953-30-12] 04 09 50 | 34,5) 48 

1954-6-4 14 35 10 
—10-9 | 21 09 58 | 37 57 
—11-9 | 05 14 10 

1955-13-3 16 58 00 | 
—17-12| 08 06 44 | 33,7 | 48,8 


Iran Meridionale 


Golfo Persico 
Iran Meridionale 


LIL DIL LIL LIL LL LO LIL LOLA 


DES 
1956-23-2 | 17 31 30 Iran Meridionale 
—1-3 IPREE,R5 70270500258. Cb 
6-3 | 08 55 28 |28 | 52,5|5,8 
—6-3 09 09 40 | replica del precedente 
—6-3 20253 12 4,9 
—7-3 07 40 30, frontiera Iran-Irak 
—9-3 a ERI AI Sud Iran 
—-9-3 l'6 44 ‘50 | 285652, 8" b,3 
—11-3 08 06,1 Sud Iran 
—14-3 16 39 43 frontiera Iran-Irak 
1956-12-4 22 34 48 | 37,3 | 50,2] 5,9 LG 
ER Ss 20050004 28 2,8 | D7 0 d 
—25-5 1O 5203 1559 5 e 
—29-6 0241843202857 59 AS e 
-—30-6 INS /#068N3554 060/00 lo x0 d 
—8-8 11 38 08 | 32,5 | 49 [4,9 e 
ESTESI 0140303800 2605 Nodo 76,0 0,5 e distruttivo nella zona di La- 
| ristan 
SATO ZE replica 
-31-10| 23 35 08 replica 
—1.11 0520870127400 oto 
Lira] 17 07 55 4,5 e regione N.E. Iran 
1957-2-7 00N428238 036 09 AS 20 b sentito senza danni a Teheran. 


7 repliche registrate a Csara. 
RR ZIONMO N45 008 (347004799771 6 b distruttivo nella regione di 
Farsinaj. 14 repliche regi. 
strate a Xsara. 
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RIASSUNTO 


Sulla scorta dei dati di osservazione di 40 
anni viene studiata la sismicità dell'Iran in 
relazione alla distribuzione degli epicentri e 
alla magnitudo dei vari terremoti. 

Si collega tale sismicità ai fenomeni oro- 
genetici ancora in atto in particolare nelle 
catene meridionali della regione, e si è trac- 
ciata una carta sismica che pone în evidenza 
le zone di maggiore sismicità. 

Sì è quindi studiato il forte terremoto del 
13 Dicembre 1957 determinandone le coordì- 
nate epicentrali e la profondità. 


ABSTRAOT 


With the assistance of data supplied by 
observations made during 40 years, the seismic 
character of Iran is studied in connection 
with the distribution of epicentres and magni- 
tuto of various earthquakes. 

This seismic character is connected with 
orogenetic phenomena still going on, especially 
în the mountain chains of the southern part 


of the region, and a seismic map has been 
outlined to indicate the areas with the parti- 
cularly pronounced seismie character. 

Finally, the strong carthquake of December 
13 1957 is studied and its epicentral coordì- 
nates e the depth are determined. 
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Le sesse (seiches) dell’Adriatico 


St POLLI 


1. — PREMESSE 


Il mare Adriatico, come ogni bacino ac- 
queo, è soggetto ad oscillazioni libere, aventi 
periodi determinati, dipendenti dalla forma 
del bacino e dal modo di oscillazione. Il 
fenomeno si genera quando una causa, ge- 
neralmente meteorica, produce un tempo- 
raneo dislivello in una zona del mare. Il 
ristabilimento dell’equilibrio avviene me- 
diante una successione di oscillazioni che 
gradualmente si smorzano. Queste fluttua- 
zioni sono dette anche sesse (seiches, free 
oscillations, Eigenschwingungen) perchè sot- 
to tale nome furono per la prima volta 08- 
servate e studiate nei grandi laghi svizzeri. 

Nell’ Adriatico l’oscillazione principale av- 
viene longitudinalmente, l’acqua cioè oscilla 
attorno ad una linea nodale, trasversale al- 
l’asse del bacino. Sono possibili oscillazioni 
con la linea nodale all'estremità aperta del 
mare, con il nodo al centro, con più linee 
nodali ed anche oscillazioni trasversali. 

Lo studio delle sesse può essere conside- 
rato sotto diversi aspetti che, pur essendo 
strettamente collegati tra di loro, possono 
essere esaminati anche separatamente. I 
principali sono: 


a) determinazione empirica delle sesse 
dalle registrazioni del movimento verticale 
del livello acqueo; 

b) determinazione teorica delle sesse da- 
te le dimensioni del bacino; 

e) determinazione delle cause che pro- 
ducono le sesse. 


Il primo problema presenta la difficoltà 
di dover isolare le singole sesse dalle oscil- 
lazioni di marea, dalle altre sesse e dalle 
fluttuazioni accidentali. I ricercatori che si- 
nora si occuparono di esso si limitarono ad 
esaminare direttamente i mareogrammi o ad 


esaminare la curva-differenza fra la curva 
mareografica reale e quella teorica. In questo 
caso, se la sessa appare pura e bene svi- 
luppata, si può ricavare il periodo, in modo 
però approssimato ed incerto. Occorre no- 
tare che per il Mare Adriatico le due sesse 
principali hanno periodi molto prossimi a 
quelli delle maree, e ciò rende la separazio- 
ne delle oscillazioni maggiormente difficile. 
Di questo primo problema si occupò partico- 
larmente il Kesslitz sulla base dei mareo- 
grammi di Pola e di Ragusa. 

Il secondo problema è stato trattato e 
sviluppato da diversi autori con vari pro- 
cedimenti teorici, che hanno portato a ri- 
sultati ben concordanti tra loro e con le 
determinazioni mareografiche. Per 1’ Adria- 
tico si occuparono della questione il Defant 
ed altri autori indicati nella bibliografia. 

Il terzo problema non è stato ancora trat- 
tato direttamente. Esso richiede un lungo 
e complesso lavoro, dapprima di analisi delle 
sesse e degli elementi meteorici che possono 
produrle, poi di correlazione tra singola cau- 
sa e singolo effetto ed infine un lavoro di 
sintesi tra le varie cause considerate con- 
temporaneamente e gli effetti risultanti. O1- 
tre alla difficoltà dovuta alla complessità del 
problema, occorre disporre di molto mate- 
riale mareografico e meteorologico, il quale 
sinora è insufficiente, specialmente per quan- 
to riguarda le registrazioni mareografiche. 
Della questione si è occupato sopratutto il 
Kesslitz, senza arrivare però a risultati con- 
clusivi. 


2. — PROPOSITO 


In questa nota considereremo solamente 
il primo dei tre problemi indicati, cioè quel- 
lo della determinazione dei periodi e delle 
ampiezze delle singole sesse sulla base delle 
registrazioni mareografiche. Di queste con- 
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— Analisi periodale della curva differenza tra marea reale e calcolata, relativa al 


porto di Trieste, per il periodo 29 gennaio-2 febbraio 1948. (Non appare apprezzabile in 


questo intervallo di tempo nè la sessa di ore 


sidereremo solamente quelle ottenute a Trie- 
ste; si noti che questo porto si trova proprio 
all’estremità longitudinale chiusa del bacino 
Adriatico, dove le sesse assumono la mas- 
sima ampiezza, cioè nelle condizioni più 
favorevoli per eseguire la ricerca ora esposta. 


3. — PROCEDIMENTO 


Il metodo adottato consiste essenzialmen- 
te nell’applicare alla curva mareografica due 


mom 


7,7 nè quella di ore 4,3). 


successivi procedimenti selettivi, in maniera 
da ottenere separate dalle maree e separate 
fra di loro tutte le sesse presenti in un dato 
intervallo di tempo. Questa doppia selezione 
è necessaria sia perchè, come già si disse, i 
periodi delle due principali sesse adriatiche 
sono molto prossimi a quelli delle maree 
diurne e semidiurne, per cui risulta molto 
difficile distinguere sul mareogramma le ses- 
se; sia perchè le varie sesse risultano sovrap- 
poste, componendosi in una curva complessa. 
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La prima selezione consiste nel togliere 
dalla curva effettivamente registrata quella 
della marea teorica, cioè calcolata. Rimane 
una curva residua che è la somma delle 
eventuali sesse e fluttuazioni accidentali. Se 
la sessa è presente ed è unica, essa appare 
allora evidente; ma spesso risulta fortemente 
alterata da altre fluttuazioni accidentali 0 
meglio dalla coesistenza di più sesse; occorre 
allora separarle. 

La seconda e definitiva selezione si ot- 
tiene applicando alla curva-differenza un 
metodo di analisi periodale. Conveniente 
risulta quello sviluppato dal Vercelli, sia 
perchè si adatta molto bene ai caratteri 
delle curve da selezionare, sia perchè è mol- 
to pratico. Tutte le sesse presenti, di am- 
piezza apprezzabile, ne risultano così sepa- 
rate. È evidente che la somma delle curve 
analizzate riproduce la curva di partenza, 
e in ciò si ha un controllo del procedimento. 

Praticamente si opera nel modo seguente: 


a) Per il periodo che si vuole esaminare, 
per esempio un anno (e in un anno si pos- 
sono trovare appena due o tre casi di sesse 
ben sviluppate), si calcolano, col metodo 
della sintesi armonica, le ordinate orarie 
della marea teorica. Occorrono almeno le 
costanti armoniche delle maree M2, S2, N2, 
K2, K1, O1, P1, M4, MS4, per avere una 
sufficientemente precisa marea teorica. 

b) Si traccia sul foglio del mareogram- 
ma reale la curva della marea teorica. 

c) Si fa la differenza tra le ordinate del- 
le due curve. La curva-differenze metterà in 
evidenza, se esiste, la curva risultante dalla 
sovrapposizione di più sesse. Talvolta que- 
sta curva avrà un andamento corrisponden- 
te a quello della sessa predominante. 

d) A questa curva, riportata in scala 
opportuna, si applica il procedimento di ana- 
lisi periodale, sino ad ottenere isolate le 
singole sesse, tutte nella stessa scala di ri- 
duzione. Risulta allora immediata la deter- 
minazione del periodo, dell’ampiezza e della 
fase delle singole oscillazioni. Per eseguire 
l’analisi periodale si prenda per guida una 
delle chiare pubblicazioni del Vercelli indi- 
cate nella bibliografia. 

e) Nello svolgimento del lavoro si può 
procedere graficamente, operando cioè sulle 
varie curve tracciate in scala conveniente; 


oppure si può procedere col calcolo, ope- 
rando sui valori numerici delle corrisponden- 
ti ordinate orarie. Il primo procedimento è 
più conveniente perchè offre la possibilità 
di una visione immediata dello svolgimento 
e dei risultati delle successive operazioni. 


4. — ESPOSIZIONE DEI RISULTATI 


Per le tre annate 1948, 1949 e 1950 si trac- 
ciò sistematicamente la curva ottenuta qua- 
le differenza tra quella della marea regi- 
strata e quella della marea calcolata. Risul- 
tarono convenienti alla ricerca solamente 
quattro periodi di tempo, con sesse notevol- 
mente sviluppate. Negli altri casi, una ven- 
tina complessivamente, lo sviluppo delle 
oscillazioni libere risultò o debole, o in- 
certo, o breve, in ogni modo non sufficiente 
a ricavare dati sicuri. La scarsa frequenza 
delle sesse nell’ Adriatico dimostra che oc- 
corrono condizioni atmosferiche particolari, 
azioni intense e ad effetto concordante, spe- 
cialmente nei due estremi del bacino, per 
provocare oscillazioni notevoli in tutto il 
mare. 

Le singole sesse selezionate si presentano 
come oscillazioni simusoidali che si smorzano, 
in generale, rapidamente, cioè dopo due o 
tre oscillazioni. Ciò si è avuto per la sessa 
di ore 21,20 dei giorni 3-4 giugno 1948; 
di ore 21,50 dei giorni -18-22 ottobre 1949; 
e di ore 21,00 dei giorni 15-17 aprile 1950. 

In situazioni più rare, lo smorzamento 
risulta più lento e l’oscillazione può com- 
prendere anche una serie di 10-15 onde. In 
questi casi l'ampiezza rimane inalterata per 
lungo tempo, e può anche subire aumenti 
dopo le prime onde. Le oscillazioni appaiono 
come onde forzate in risonanza con una 
causa limitatamente persistente. Ciò si è 
avuto per le sesse di ore 21,36 dei giorni 27 
gennaio-8 febbraio 1948; di ore 12,20 dei 
giorni 1-6 giugno 1948; di ore 12,20 dei 
giorni 18-23 ottobre 1949. Questo tipo di 
sesse permettono determinazioni molto pre- 
cise del periodo. 

Dato l’interesse che presentano questi di- 
versi casì si è ritenuto opportuno specificarli 
singolarmente. 

Nella seguente tabella presentiamo i ri- 
sultati delle analisi ottenuti per ognuno dei 
quattro intervalli di tempo considerato. Il 
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Periodo Errore Num A 
1 È Mp. 
ore medio onde PE Probe 
21,36 + 0,67 12, 94 26.I — 8.II 1948 
12,19 0,23 13 20 0.000 RL 
7,68 0830 12 TS 28-I = (5.II 5 
4,25 = 53 10 Daze: ) 
22.0, -_ 1 32 3 —- 4.VI 1948 
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21,50 — 3 Tal 18 — 22.X 1949 
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7,60 0,36 3 8 TST=2819na » 
4,10 | — 7 6 20 — 21.X » 
21,00 | — 2 20 15 — 17.IV 1950 
N27 0,28 3 18 IDI=TITEIRV )» 
1033 | 0,24 7 11 15 — 18.EV7 » 
4,25 _- 4 10 MS GIONA ) 


periodo è dato in ore e centesimi di ora; 
nei casi più significativi si è calcolato V’er- 
rore medio. 
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di ogni gruppo di onde della sessa selezio- 
nata: s è lo scostamento della media arit- 
metica dei periodi delle singole onde di una 
stessa sessa; n è il numero di onde di cia- 
scuna sessa selezionata. L'ampiezza in cm è 
quella massima registrata nell’oscillazione 
completa. 

In ciascun intervallo di tempo considerato 

sono state trovate sempre oscillazioni dello 

stesso tipo, che sono apparse però con ca- 
ratteri di ampiezza, persistenza e smorza- 
mento diversi. 

Nei giorni 26 gennaio-8 febbraio 19483 pre- 
domina per ampiezza e persistenza l’oscilla- 
zione di ore 21,36. Essa assume la massima 
ampiezza nei giorni 26-31, si smorza poi 


progressivamente. Deboli e meno regolari 
appaiono l’onda di ore 12,19 e le altre di 
periodi minori. 

La settimana 1-6 giugno 1948 è invece 
caratterizzata dalle sesse di ore 12,20 e di 
ore 7,61; che persistono ampie per tutto 
l’intervallo di tempo, decrescendo appena 
verso il giorno 8. La sessa di ore 21,20 com- 
prende invece una sola ampia oscillazione 
che si smorza rapidamente e irregolarmente 
in un paio di giorni. 

Nei giorni 17-24 ottobre 1949 prevale, 
con carattere di notevole regolarità, l’onda 
di ore 12,20. Essa persiste con inalterata 
ampiezza per più di una settimana smor- 
zandosi appena verso il giorno 25. Le altre 
oscillazioni risultano tutte più deboli e me- 
no regolari. 

L'intervallo 14-19 aprile 1950 è caratte- 
rizzato da un ampio sviluppo iniziale di 
tutti i quattro tipi di sesse, che vanno poi 
progressivamente smorzandosi. Nel giorno 
16 le oscillazioni subiscono un nuovo rin- 
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porto di Trieste, per il periodo 15-18 aprile 1950. (Risultano evidenti tutti i tipi di 
sesse). 
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forzo, e ciò avviene quasi contemporanea- 
mente per tutte le quattro sesse. 

Nelle seguenti due tabelline presentiamo i 
periodi ottenuti per ogni tipo di sessa e la 
loro media ponderata, cioè la media arit- 
metica dei periodi di tutte le singole onde 
dei quattro casi considerati. Nella parentesi 
è indicato il numero di onde considerate in 
ciascuna sessa. 


PERIODI MEDI E MEDIE PONDERATE 
(in ore e centesimi di ora) 


21,36 (12) | 12,19 (13 3). 7,68 (12) | 4,25( 3) 
21,20( 1) | 12,20(10)| 7,61(10) | 4,30( 4) 
21,50( 3) 12,20 (10) 7,60( 3) | 4,10( 7) 
Cico 2) |12,17(.3)| 733( 7) | 4,25( 4) 
21,33 (18) |12,19(36)| 7,57(32) | 4,20(18) 


PERIODI MEDI E MEDIE PONDERATE 
(in ore e minuti). 
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Queste sono le sesse registrate nel triennio 
1948-1950 nel porto di Trieste; altri tipi di 
oscillazioni non risultano in modo chiaro 0 
apprezzabile. 

La sessa di 21,33 ore dovrebbe corrispon- 
dere ad un’oscillazione del mare con nodo 
nello Stretto di Otranto o prossimo a questo; 
quella di 12,19 ore corrisponderebbe invece 
all’oscillazione con nodo verso il centro del 
bacino. Il periodo della sessa di 7,57 ore è 
circa di un terzo di quello dell’oscillazione 
fondamentale; potrebbe corrispondere ad 
una sessa binodale. Più complesso è invece 
il caso della sessa di 4,20 ore, in quanto 
che varie sono le ipotesi che si possono 


fare su di essa: potrebbe essere una sessa 
traversale, una oscillazione armonica di una 
delle due sesse principali. 

Analisi di sesse adriatiche, simili a questa, 
ma eseguite in altri porti dell’ Adriatico, sia 
nello Stretto d'Otranto che nella parte cen- 
trale, contribuirebbero certamente alla so- 
luzione completa della conoscenza delle ses- 
se effettive di questo mare. 


Trieste, 2 novembre 1957 


RIASSUNTO 


Dai mareogrammi di Trieste sì determina 
la curva-differenza tra la marea osservata e 
la marea calcolata. Questa curva è composta 
essenzialmente dalle sesse dell’ Adriatico. Ad 
essa si applica Vanalisi periodale del Vercelli. 
Itisultano chiaramente selezionate le seguenti 
sesse: ore 21,33; ore 12,19; ore 7,57; ore 4,20. 


ABSTRACT 


From mareograms of Trieste, it. may 
be determined the differential curve between 
the observed and the reckoned tide. Said 
curve is composed essentially of the seiches 
of the Adriatic sea. The Vercelli?s periodal 
analysis may be indeed applied thereto. The 
following seiches have been selected clearly: 
21.38 h. P.M.5 12.19 hours, ‘7.57 heADMS 
4.20 h. A.M. 
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PARTE PRIMA 


DILATAZIONE 


Fra le deformazioni che si possono veri- 
ficare in un corpo solido elastico, vi è quella 
che si manifesta sotto forma di variazione 
di volume e che è nota con il nome di dila- 
tazione. Ci limiteremo ad una esposizione 
sommaria. 

Siano dx, dy, dz gli spigoli di un paralle- 
lepipedo infinitesimo, riferito ad un sistema 
%, Y, 2, di assi triortogonali. Se u, v, w, 
sono le componenti dello spostamento subito 
dal vertice di coordinate , y, 2, e se «, v, 
w, sono funzioni di x, y, 2, (e del tempo), 
du dd dWw - ARE ; 
——. << esprimeranno le variazioni degli 
de dYy dx 
spostamenti, lungo i rispettivi spigoli, per 
unità di lunghezza. 

Prima della deformazione il volume del 
parallelepipedo è dato da: 


V = de-dy-de 


In seguito alla deformazione, gli spigoli 
subiscono una variazione di lunghezza. Di 
conseguenza, il volume del parallelepipedo 
diverrà: 


ir = 
So, da (14 SIE e) 


b) 


Trascurando gli infinitesimi di ordine supe- 


i l pri Re avremo: 
riore al primo | i i: ; 
du dv dw 
Sa LGS n dY Mi A i 
Fatto 
Ale RAC NASA fe [1] 
da dY de 


consegue 


A V 

A è detta dilatazione cubica, ed esprime la 
variazione dell’unità di volume sotto l’azione 
della forza deformante. Essa è data dalla 
somma degli allungamenti unitarii, relativi ad 
una qualsiasi terna di direzioni trirettangole. 

Nel piano, 4 esprimerà la variazione di 
superficie e con riferimento al piano x, Y, — 
assumerà la forma 


A=D+<. 2) 


DISTORSIONE. 


Oltre a variazioni di lunghezza, la forza 
perturbante può determinare variazioni 
infinitesime nella direzione dei segmenti, 
che costituiscono gli spigoli del parallele- 
pipedo considerato. 

Siano MA, MC gli spigoli di una faccia 
del parallelepipedo paralleli agli assi %, e, 
rispettivamente. Si prova che, se indichiamo 
con 20, la variazione infinitesima subita 
dall’angolo formato dai due spigoli — pri- 


s ua x 
ma della deformazione uguale & ari ha 
IT du dw 
COS. |-=7- 20 ie albania 
(3 ) Jom 


Due relazioni analoghe valgono per le 
facce parallele ai piani 2y e xy rispettiva- 
mente; sicchè, tenuto conto che le varia- 
zioni sono infinitesime, si può scrivere: 


I /0w% dv 
«(33 


2 \dy de 
TA) 

Ma ra ha droni 3 

2: 2 (ne E si 13] 
Je (200 du 
“i 2 o » ” 
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relazioni che esprimono le variazioni ango- 
lari degli spigoli del parallelepipedo, per 
effetto della deformazione. 

Per un’interpretazione fisica della [3], 
si può considerare una particolare solle- 
citazione elastica, che non provochi varia- 
zioni di sorta nelle grandezze in giuoco, 


escluse due. Siano queste p. es. - 
& 


Sara -allora‘0, = ‘03, =:0,.0, # 0. La defor- 
mazione interessa solo quindi le facce pa- 
rallele al piano «2. 


C 


lara 
TÀ 


203 
/ 


Poichè qui interessano solo le variazioni 
relative, con riferimento alla fig. 1, possiamo 
ritenere che i punti M, A restino fissi, 
sicchè MC,D,A rappresenti la faccia MODA 
dopo la deformazione. Per la ipotesi fatta, 
MODA e MC,D,A sono complanari. 

La sollecitazione elastica considerata pro- 
voca quindi uno scorrimento dello spigolo 
CD in 0,D,, accompagnato da una devia- 
zione angolare di MC rispetto ad MA 
espressa dalla grandezza 203. 

Una simile deformazione è detta scorri- 
mento 0 distorsione («glissemant» dei Fran- 
cesi o «Schiebungen » dei Tedeschi, «shear » 
degli Inglesi): essa rappresenta la varia- 
zione dell’angolo, inizialmente retto, della 
coppie di elementi lineari paralleli agli assi 
x, %. In altre parole, in forza di detta 
deformazione, la proiezione di OM su MA, 
inizialmente nulla, nel passaggio dall’una 
all’altra configurazione, subisce uno scor- 
rimento, dipendente da 07. 

Poichè o, è grandezza infinitesima, la 
deformazione considerata lascia immutate le 
aree. 

Estendendo le stesse considerazioni alle 
altre facce, ne segue che il volume rimane 
invariato, come conseguenza dell’invarianza 


delle aree facciali e della lunghezza degli 
spigoli del parallelepipedo. 
La distorsione è quindi caratterizzata da 


Al= 0 
ROTAZIONE. 


Si suole indicare con questo nome la 
deformazione caratterizzata dalle seguenti 
espressioni: 


È IL | dw dv 
ZIA 
1/du dw 
== d 
ig b > [4] 
È 1 ( do I 
— 2% yY, 


dove «, v, w, indicano, come in precedenza, 
le componenti dello spostamento subito da 
un punto di un corpo elastico sottoposto a 
deformazione. 

L’interpretazione fisica della [4] giustifica 
la denominazione della deformazione che 
esse rappresentano. 

Mi limito alla 2 delle [4]. 

Sia P un punto di coordinate x, y, 2, del 
corpo solido considerato e proiettiamolo 
ortogonalmente sull’asse y. 


> 


(o) 
Li 
| 
, 8! SP 
75 A 
7 
76 Peli: 
, Ar 
AL si > LC 
e i i 
2 | 
pera I 
A x P 
y - 
. Fio. 2 


Chiamando r la distanza AP e w l'angolo 
che la retta AP fa con il piano xy, avremo 


[9] 


Supponendo che tutto il corpo solido, con- 
tenente P, subisca una rotazione intorno ad 
Y, indico con @ l’angolo di rotazione, 
che porta P in P,. Essendo l’angolo infini- 
tesimo, si può confondere l’ archetto PP, 


®% = 008% , <=r siny 


ee 
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con il corrispondente tratto di tangente in P. 
Si ha i 
Epi 


Le componenti dello spostamento rispetto 
ad x e a 2, saranno 


ue Ab BP: 
pertanto 
u=1OSNyw , w= —Fr@cosy 
e quindi per la [5], 
WU I Mo LD 


Ne consegue 


cioe: 


La n esprime perciò la rotazione infinitesima 
subita dalla particella considerata nel piano 
ze, intorno all’asse y, lungo il quale si pro- 
paga il movimento determinato dalla solle- 
citazione elastica. Analoga conclusione per 
no È. 

Le [4] costituiscono quindi altrettante 
rotazioni infinitesime, subite dal punto 
considerato intorno agli assi. 

Le [1]-[2] e le [4] hanno fondamentale 
importanza in tutta la teoria dell’elasticità; 
esse entrano nelle equazioni di propagazione 
dei piccoli moti in un corpo elastico e carat- 
terizzano rispettivamente le onde longitu- 
dinali e trasversali in un corpo elastico. 


DEFORMAZIONI PRINCIPALI E LORO DIREZIONI. 


In un corpo elastico, per ogni punto 
X, Y, %; passa una superficie quadrica della 
famiglia 


dU dv dw dw dv 
dY da, 


dWw "1 | dv La i; i ne 
= | 2 -” q%y = Così. 
de La si dr dY a i 


/ 


detta quadrica della deformazione. Sono note 
le proprietà di cui gode tale superficie. Se 
per es. la quadrica è un ellissoide, tutte le 
linee uscenti dal punto (x, y, 2), sono tese, 
oppure tutte contratte. 

Nello stato indeformato, le direzioni delle 
linee per le quali l’estensione è un massimo 


o un minimo, 0 è stazionaria — senza essere 
un vero massimo o un vero minimo —, 
sono gli assi principali delle quadriche; 
e sono anche gli assi principali della defor- 
mazione. 

Le direzioni degli assi principali della 
deformazione possono essere determinate 
nel seguente modo. 

Siano, l, m, n, i coseni direttori di uno di 
questi assi, si ha allora 


n dU dv dU dU dWw 

cani 
È a - 
(++ 27m | (P | 2 

__ \d® dY dY dY da 

= csi i E = 
du , dw dw dì dWw 
w | ES 1 “na 


n 


Se y indica luna o l’altra di queste quan- 
tità i tre possibili valori di y sono le radici 
dell’equazione 


D dU dv du = dU dw 
“dae? da dy de de 

dv du dv dw dv 
eno e I) I = 
da dY dY dY de 

du dw _dw dv dw 

Pa nt fac, o_w 

de dA dY de de [6] 


queste radici sono reali e sono i valori delle 
estensioni principali y1, Y2, Y3- 

Considero la deformazione sul piano 
orizzontale. Con riferimento ad un arbitra- 
rio sistema di coordinate x, y, siano %, %, 
le componenti dello spostamento di un punto 
trigonometrico. 

Per le [6], i valori delle deformazioni prin- 
cipali saranno dati dalle radici dell'equazione 


5 du dv Di du 
"da ) da dY 
= 0 [7] 
dv du dv 
ci 9) = y 
da dY dY 


Se 9 indica l'angolo che gli assi delle 
deformazioni principali formano con l’asse 
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x, consegue 


i 
® 
= 5 8 
gd wa du [8] 
da dY 
Dalla [7] si trae agevolmente 
du dv 
ri — 
di) dr dY + 


i 
U v v 

# Vi Si % È tw) 

Per la [8], si ha infine 


dw du VECSE 


dy da da dyY da | dY 
dg =arctg y ae 
"é dy [10] 


MASSIMA DISTORSIONE. 


Si consideri un nuovo sistema di coor- 
dinate, i cui assi 2’, y', risultino di un angolo 
v rispetto agli assi x, y. Indico con w, 
v le componenti dello spostamento oriz- 
zontale riferite ai nuovi assi (fig. 3). 


TAM IS) 
Sarà allora con riferimento alle [7] — 
do du’ 
Toi = 7) rr a 
da dY 
dv du ‘ dV dU 
=|[|_-+ De) cos2v + (F-)sin2, 
da dY dy da 
[11] 


Il valore che rende massimo 2 o si deduce 


2 
da fees 0. 


Questa condizione si traduce nelle re- 
lazione: 


DI Ò Id 
[bang 2v] = | È a | ai) Do 
20 > max dY da dY da 


in forza della quale la [11] diviene 


Zio = 


COS 2v]) 


du dv\ pa 
(+ dy de 


dU dv 
E; da Si 


Consegue pertanto 


ao du) (dv du _ 
Omax => /( 3 Î Gi 
DIO dy da 


L 
IL 
coni (Vi — Va) - [12] 


La Omax risulta indipendente dalla scelta 
degli assi coordinati come del resto la distor- 
sione e la deformazione principale. 

Le formule su riportate permettono la 
determinazione degli elementi principali che 
caratterizzano elasticamente una regione. 
La loro conseguenza presenta un interesse 
notevole, sia dal punto di vista puramente 
sismico — per ciò che si riferisce a zone di 
elevata sismicità — sia con riferimento alla 
stabilità di ristrette zone, l'equilibrio delle 
quali sia stato comunque turbato da pro- 
fondi scavi e da pesanti costruzioni. 

Le grandi dighe di sbarramento rientrano, 
evidentemente, in quest’ultimo caso. 

Le triangolazioni che, periodicamente, 
vengono eseguite nei luoghi ove sorgono 
queste grandi dighe, alla luce dei procedi- 
menti sopra riassunti vengono ad assumere 
un significato che va ben oltre al semplice 
interesse geodetico. La loro elaborazione in 
campo geofisico permette infatti il conse- 
guimento di preziosi elementi, atti a mettere 
in evidenza l'andamento della variazione 
di quelle caratteristiche elastiche del ter- 
reno, che sono peculiari per la stabilità dei 
manufatti in esso ospitati. 

Mi sono pertanto proposta di farne un’ap- 
plicazione ad alcune delle triangolazioni 
che, dal 1950, vengono periodicamente 
eseguite presso la diga di Pieve di Cadore. 


ELABORAZIONE GEOFISICA DI ALCUNE TRIAN- 
GOLAZIONI ESEGUITE PRESSO LA DIGA DI 
PIEVE DI CADORE. 


Si consideri un triangolo i cui vertici 
siano di coordinate (#1, Y1), (>, Y»), (2 Ya). 
Gli spostamenti orizzontali osservati di 
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questi punti siano (1, vi), (U,, 02), (Us, %a) 
rispettivamente. 

Nell’interno del triangolo, i valori di w e è, 
In prima approssimazione, possono essere rap- 
presentate dalle espressioni u = ax + by + e, 
v= a'x+b'y+e, soggette alle condizioni 


vu, = amtby, te vv = d'rt4d'yte 


Us = Ad%,+bys +e 0 = a'at4b'y+o' 
Us = aC+byste vv = a'at4by+te. 
Si ha: 
Un, = a(dv,—_Q) + by) 
Uz3—u, = aA(d3—-I3) + by), 


ed espressioni 
Consegue 


analoghe per v—%, v—0. 


du _  (Ys-Y1) (UU) — (Y-Y1) (U_U) 


da D 
du ©: (da_-21) (u_u) — (d5—_2) (U_U) 
dY D 
do va (Ya 1) (Voi) (Y2 n) (0%) 
dr D 
dv = (da) (Ve) — (05—-2) (CE a) 
dY D 

[13] 


dove 


CIR 


Ca) (YY1) (03 Ya) » 


[14] 


Nelle Tabelle da 1 a 7 sono riportate le 
coordinate dei vertici per le varie triango- 
lazioni — dalla II all'VIII — eseguite 
presso la diga di Pieve di Cadore, dall’ Ago- 
sto 1949 al Giugno 1952. 

L’ultima colonna di ogni tavola dà gli 
spostamenti relativi dei vertici, osservati 
tra una triangolazione e la precedente. 

Nelle Tabelle da 8 a 15 sono riportati i 

RI OTO ERO VO 
valori di vs 
de° dY° de dY 
dosi delle formule 13 e 14. 

Nelle colonne successive sono riportati 
i valori della dilatazione 4 [formula 2], 
distorsione o [la 32 delle formule 3], rota- 
zione @ [la 3® delle formule 4], distorsione 
massima cow [formula 12], delle deformazioni 
principali y,, y: [formula 9], nonchè del- 
l’angolo # che gli assi delle deformazioni 
principali formano con l’asse « [formula 8], 

I numeri sono espressi in unità pari & 
l'On: 


Ca) (Ya 


, calcolati valen- 


Tabella 1 


| TRIANGOLAZIONE I TRIANGOLAZIONE II TP (II-1) 
OST ONE) PI) ASPRIT) Va :11) VAZ2 + A y 
m m m ei m mm 
13M e: .000,0000 | 1.000,0000 1.000, 0000 1.000,0000 — 
11M 784,3211 | 1.462,7053 TRANS ZIO 1.462,7049 4 - 104 
6 1.053,8529 1.374,3456 15053435952 1.374,3426 SSR 
7 802,4214 | 1.593, 2983 802,4229 | 1.593,3043 2A 0 
8 1.194,8979 1.828,7578 1.194,9145 1.828, 7646 1790 
9 760,4946 1.799, 6340 760, 4956 Ja70902640700 MN SALO 
10 O IRII4S9322 2IOTDRIIAa 1.144,9439 2.075,7909 203 104 
11 | 745,1598 2.008, 5224 745,1652 2.008, 5409 193 10-44 
12 808,4623 | 2.389,4288 808,4798 2.389, 4602 359 104 
13 l5359,18749 | 2.433.5338 1.353,9016 2.433,5697 511 104 
| 
TRIANGOLAZIONE I Quota Bacino — 630-640 
15/VIII - 7/XI 1949 
TRIANGOLAZIONE II Quota Bacino — Pieno 
3-31/VIII 1950 


ber ri I e 
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Tabella 2 
GOA RARI OM RIONE PD cin. 
TRIANGOLAZIONE II TRIANGOLAZIONE III TO (TLISEN 
ii X (T.II) Yin | Xx, |, deli 
m m m um mm 
13M 1.000, 0000 1.000,0000 1.000,0000 1.000,0000 = 
11M 784,3212 1.462,7049 784,3213 1.462,7046 SA 
6 10593552 19743426 1.053, 8483 1.374,3447 io IE 
7 802, 4229 1.593,3043 802,4212 1.593, 2990 DREI 
8 1.194,9145 1.828,7646 1.194,8864 1.828, 7564 DO cd 
9 760, 4956 1.799,6407 | 760,4954 1.799, 6259 JA8T-2EL0RE 
10 1.114,9439 2.075,7909 | 1.114,9195 2075093 32 CRI Og 
ll 745,1652 2.008, 5409 745,1628 2.008,5198 261054 
12 808,4798 2.389,4602 808, 4682 2.389,4230 390 -. 1074 
13 1.353,9106 2.433,5697 | 1.353,8615 2.433, 5240 6:71 O 
| 
TRIANGOLAZIONE II Quota Bacino — Pieno 
3-31/VIII 1950 
TRIANGOLAZIONE III Quota Bacino — 662,00 
29/IT1I - 18/1V 1951 
Tabella 3 
TRIANGOLAZIONE III TRIANGOLAZIONE IV eri (IV-III) 
VERTICI 1 | i VAZx + A2 
X(T:II1) | FP) |a Y (T-IV) pe o 
m m | m m | Lineare dei punti 
| 
13M 1.000, 0000 1.000, 0000 1.000, 0000 1.000, 0000 — 
11M MSARSZI 1.462, 7046 784,3210 1.462,7057 | TINERO RE 
6 1.053, 8483 INSTAT9447, |M N05398076 INS 49343970 930 
7 802,4212 1.593, 2990 802,4213 1.593,3041 iii e do 
8 1.194,8864 I-828,7064 | 119479072 1.828,7704 VADO sO 
9 760,4954 1.799, 6259 | 760,4963 IR/99X6465M 206080102 
10 1.114,9195 2.075, 7693 | 1.114,9404 | 2.075,7955 OSSA a IO 
11 745,1628 2.008, 5198 | 745, 1707 | 2.008,5469 | 275 . 10-4 
12 808, 4682 2.389,4230 | 808,4751 2.389,4631 407 . 1074 
ts) 1.353,8615 21335240 | 1.353, 9016 2.433,5696 6070 O 
TRIANGOLAZIONE III Quota Bacino — 662,00 
29/III - 18/IV 1951 
TRIANGOLAZIONE IV Quota Bacino - Vuoto 
21-31/V 1951 


— Tres  _ er — .i 
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Tabella 4 


83 


TRIANGOLAZIONE IV TRIANGOLAZIONE V TOZIV) 
VERTICI “cca a ei è ———————_—_& 
i (LIMI) IH (ZASZZOVO) XE) EI) VAZx + A2y 
TO m m m mm 
13M 1.000, 0000 1.000,0000 1.000,0000 1.000,0000 = 
11M 784,3120 1.462,7057 784,3211 1.462, 7054 8} cr 
6 1.053,8575 1.374,3433 1.053, 8472 1.374,3495 12.00 = 
U | 802, 4213 1.593,3041 802, 4201 1.593, 3004 SONO 
8 1.194,9072 1.828,7704 | 1.194,8899 1.828, 7640 ISANSTOR 
9 760, 4963 1.799, 6465 760,4929 1.799, 6316 TO 30 
10 1.114,9404 | 2.075,7955 1.114,9216 2.075, 7767 266 -. 10-* 
11 745,1677 | 2.008,5469 745,1623 2.008,5263 2 O 
12 808,4751 | 2.389, 4631 808, 4722 2.389, 4304 3287. 10 
13 1.353,9016 | 2.433,5696 1.353,8713 2.433, 5339 468 . 10-4 
14 | 1.144,3023 | 1.791,6758 1.144, 2845 1.791, 6644 SINIS LO 
15 844,3798 | 1.791,4367 844,3726 1.791,4177 2.03 On 
16 1.094, 7968 1.774,7923 1.094, 7806 1.774,7824 LOOSE 
17 906,1572 | 1.755,0406 | 906, 1500 1.755,0296 Taio IO 
18 I136;3399 | -E=703,9317 | 1-186,3281 1.703, 9256 eo d603- 
19 1.159, 1604 1.555,0314 ILS AI5S7 1.555, 0317 go O 
TRIANGOLAZIONE IV Quota Bacino — Vuoto 
21-31/V. 1951 
TRIANGOLAZIONE V Quota Bacino — 683,50 


9-26/VII 1951 


Tabella 5 
| TRIANGOLAZIONE V | TRIANGOLAZIONE VI TOVIEV 
VERTICI | === 
| SARESTE VS) ENI) EDS) VA 5 +4 4° y 
| m m m m mm 
13M 1.000, 0000 1.000,0000 | 1.000,0000 1.000, 0000 _ 
11M TS4ARSZII 1.462, 7054 SAR 2043 1.462,7047 MOEALOnt 
6 1-053,8472 1.374,3495 1905378521 TRSTAN9426 SSIS Oni 
ED 802,4201 1.593,3004 802,4219 1.593, 2998 19 D07#4 
8 1.194,8899 1.828,7640 1.194,8959 1.828,7621 CIAO 
9 760,4929 1.799,6316 760,4952 1.799, 6326 2410 
10 1.114,4216 DEOTORAZON 1.114,9293 2.075, 7746 SONO 
1l 745,1623 2.008,5263 T4D,1631 2.008,5296 SAMO 
12 | 808, 4722 2.389, 4304 808, 4753 2.389, 4414 MA ARSRI(O 
Ta) SO ASTI, DMAZZAOIII 1.353, 8955 2.433 ,,5450 206 < 10 
14 1.144,2845 1.791, 6644 1.144,2888 1.791,6596 CORRO 
15 | 844,3726 pale la lezir: 844,3727 1.791,4150 De 
16 | 1.094,7806 1.774,7824 1.094, 7840 IX74 01841 30 
Ter 906,1500 1.755,0296 906, 1490 1755, 0301 TESTO 
18 105083281 | 1.703,9256 IR. 6A3270 1703, 9210. ASA 
19 TRi59Alios 70 MA I555 03:17 1.159,1552 1.555, 0306 3 On 
TRIANGOLAZIONE V Quota Bacino — 683,50 
9-26/VII 1951 
TRIVNGOLAZIONE VI Quota Bacino — Pieno 


4-11/X 1951 


n ______r ______________—_r_—_—__—_———_r_r_rrrrP—— 
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Tabella 6 
TRIANGOLAZIONE VI TRIANGOLAZIONE VII T (VII-VI) 
/ 
NETETO x (q-vi) | yr.vi | x (7-vin | rr.vin | V4°04+ d°y 
m m m m mm 
13M 1.000,0000 1.000,0000 1.000,0000 1.000,0000 ni 
11M 784,3213 1.462,7047 784,3212 1.462,7050 Ra a e 
6 1.053,8521 1.374,3426 1.053, 8507 1.374,3435 Ilie ko 
7 802,4219 1.593, 2998 802, 4220 1.593,3031 330 
8 1.194,8959 1.828,7621 1.194,8978 1.828, 7661 AAA O 
9 760, 4952 1.799,6226 760, 4966 1.799, 6374 02028610 
10 1.114,9293 2.075,7746 1.114,9315 2.075,7840 elfo FU 
11 745,1631 2.008, 5296 745,1631 2.008,5310 J4TSMIOE 
12 808,4753 2.389, 4414 808,4699 2.389,4477 SIMO 
13 1.353, 8955 2.433, 5450 1.353, 8892 2.433, 5562 12920102 
14 1.144,2888 1.791, 6596 1.144, 2957 1.791, 6675 105 10 
15 844,3727 1.791,4150 844,3736 1.791,4290 140 . 1074 
16 1.094,7840 1.774,7841 1.094, 7848 1.774,7837 ia allo 
17 906, 1490 1.755,0301 906, 1547 1.755,0300 DIE Oni 
18 1.136,3275 1.703,9215 1.136,3309 1.703, 9259 OSSEE O 
19 1.159,1552 1.555,3006 1.159,1596 1.555,0335 DIEM 0 
TRIANGOLAZIONE VI Quota Bacino — Pieno 
4-11/X 1951 | 
TRIANGOLAZIONE VII Quota Bacino — 644,50 | 
21-30/III 1952 


Tabella 7 
TRIANGOLAZIONE VII TRIANGOLAZIONE VIII T(VIII-VII) 
VERTICI d x e | / 42 : 
X (T.VII) Y(T-VII) | X\(PFIZI) VIAFRITIN kl aceto 
m 9 m m m mm 
13M 1.000,0000 1.000, 0000 1.000, 0000 1.000, 0000 - 
11M 784,3212 1.462,7050 784,3212 1.462,7048 LESALO= 
6 1.053,8507 1097499435 1.063, 8465 II T4IZAT6 58 -. 1074 
7 802,4220 1.593,3031 802,4209 1.593,2997 SOM 
8 1.194,8978 TR828 7661 1.194, 8867 1.828, 7551 LO GASEZLOE 
9 760,4966 1.799, 6374 760, 4939 1.799, 6299 80 - 1074 
10 1.114,9315 2.075, 7840 1.114,9202 2.075, 7701 179 NRRLOTA 
11 745,16831 2.008, 5310 745,1638 2.008,5210 | 100 10-4 
12 808, 4699 2.389, 4477 808,4726 2.389, 4231 247 1074 
ui 1.353, 8892 2433500602 1.353,8679 2433526047 364 104 
14 1.144,2957 IRZIOIZ60705 Il 19144392836 1.791, 6562 166 1074 
15 844,3736 1.791,4290 | 844,3723 1.791,4099 191 104 
16 1.094, 7848 VESTA TASSA | 1.094, 7754 ni e pro) 114 .. 104 
17 906, 1547 1.755, 0300 | 906, 1500 TREO DIO TO GEM LOS 
18 1.136, 3309 1.703,9259 | 1.136,3246 1.703,9229 OMERO 
19 1.159, 1596 1.555, 0335 | 1.159,1530 1.555,0287 82.080 
TRIANGOLAZIONE VII Quota Bacino — 644,50 
21-30/III 1952 
TRIANGOLAZIONE VIII Quota Bacino — 683,50 
16-24/VI 1952 
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PARTE SECONDA 


Come è stato detto il lavoro di interpre- 
tazione geofisica, di cui qui si riassumono i 
risultati, è stato eseguito sui valori degli 
spostamenti della predisposta catena tri- 
gonometrica, osservati durante otto trian- 
golazioni, compiute nel bacino di Pieve dal- 
l’ Agosto 1949 al Giugno 1952. 

La Tavola A riporta in scala detti spo- 
stamenti, secondo un ordine che rispetta 
quello con cui sono state eseguite le trian- 
golazioni. 

Le Tabelle da 1 a 7 riportano i valori 
degli elementi della deformazione elastica 
relativi alle variazioni degli spostamenti 
osservate passando dalla prima alla seconda 
triangolazione, dalla seconda alla terza ete., 
ognuna per quindici terne di vertici. 

Tali valori sono stati poi portati in pratica 
ed. interpolati, così da poter costruire le 
tavole corrispondenti ad ognuno degli ele- 
menti della deformazione (Tabelle 1-7). 

Le variazioni degli elementi della defor- 
mazione elastica conseguenti al passaggio 
dalla prima alla seconda triangolazio- 
ne, dalla seconda alla terza, ecc. sono con- 
tenuti nelle sette tabelle da 8 a 14. 


DILATAZIONE. 


La tav. Ia) dà la Dilatazione. Dobbiamo 
qui intercalare un’osservazione di carattere 
generale. La presenza della Diga viene pra- 
ticamente a suddividere il bacino in due 
parti distinte, così da non consentire una 
continuità nell’andamento delle variazioni 
degli elementi in esame. È questo il motivo 
che mi ha indotto a dividere ogni tavola in 
due parti con soluzione di continuità da 
una all’altra. 

A monte della diga le variazioni della 
dilatazione sono tutte positive e tendono a 
crescere procedendo in sponda sinistra. A 
valle della diga le variazioni sono pure 
generalmente positive fatta eccezione di una 
zona intorno al baricentro del Triangolo 
[6] [7] [9], in cui la variazione risulta nega- 
tiva. Da questa zona però la variazione 
della dilatazione si fa positiva in tutte le 
direzioni con tendenza ad attenuarsi pro- 
cedendo verso la base della triangola- 
zione. 


In altri termini dalla prima alla seconda 
triangolazione, per effetto degli spostamenti 
osservati e della loro direzione che in qual- 
che modo li fa irraggiare, con riferimento al 
punto 7 nel quadrante di NE da Nord 
verso Est, si verifica nel terreno uno stira- 
mento sia a monte che a valle della diga ad 
eccezione della zona di cui si è già detto, 
nella quale naturalmente si verifica una 
contrazione. 


DISTORSIONE. 


L’andamento della distorsione è stato 
rappresentato graficamente nella tav. IIa). 

La dissimetria osservata negli sposta- 
menti (per quanto si riferisce all’entità 
dello spostamento e alla sua direzione) si 
riflette in modo più chiaro nella distorsione, 
la quale nel gioco delle variazioni di queste 
due entità, ora è positiva ed ora negativa 
come risulta dalla tavola su accennata. 


ROTAZIONE. 


L’andamento della rotazione è rappresen- 
tato dal grafico riportato nella tav. IIIa). 

Come è detto nel testo la rotazione si 
esplica sotto forma di variazioni angolari 
intorno ad un asse normale al piano nel 
quale si osservano gli spostamenti, nel 
punto di osservazione. 

Per quanto riguarda il segno — conside- 
rato positivo nel verso che va da Nord a 
Sud passando per Est — si osserva una 
certa analogia con il segno della dilatazione; 
analogia soltanto approssimativa natural- 
mente data la diversa natura fisica delle 
due grandezze in questione. Così nella tav. 
Ic) si nota, per il segno, un andamento 
simile a quello della dilatazione salvo per 
quanto accade intorno al baricentro del 
triangolo [8] [11] [10]. 


DEFORMAZIONI PRINCIPALI E LORO DIREZIONI 


La tav. Va) da la rappresentazione 
degli assi delle ellissi di deformazione, in 
corrispondenza del baricentro di ogni trian- 
golo considerato. 

I segmenti a tratto pieno corrispondono 
ad allungamenti, quelli tratteggiati a con- 
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trazioni. L’unità di misura — come è stato 
detto — è 10° cm. 

Si nota subito che gli assi maggiori, a 
monte della Diga, hanno un orientamento 
verso la diga stessa e, in particolare, verso 
il punto di massima profondità del bacino. 
Nei pressi della diga, la presenza di que- 
st’ultima altera alquanto l’andamento delle 
deformazioni che vengono, in qualche modo, 
influenzate dalle zone di spalla, alle quali le 
misure si riferiscono. 

- Questo vale pure per le stazioni immedia- 
tamente a valle della diga. 

Le osservazioni più a valle, portano natu- 
ralmente a deformazioni meno accentuate. 
In esse l’asse maggiore è orientata presso- 
chè normalmente alla linea di valle, mentre 
la minore accenna ad una contrazione. Que- 
sto fatto consente un’interpretazione di 
notevole interesse, della quale parlerò più 
oltre. 


MASSIMA DISTORSIONE. 


I valori massimi della distorsione, secondo 
la definizione che ne è stata data nel testo, 
sono rappresentati, per quanto si riferisce 
agli spostamenti osservati passando dalla 
. prima alla seconda triangolazione, nelle 
tav LI a). 

Allo scopo di ridurre al minimo l’esposi- 
zione, riassumerò nelle pagine che seguono, 
i risultati dell’indagine relativi alle restanti 
triangolazioni, tenendo presente che sì 
esprimono le variazioni subite dalle gran- 
dezze in esame nel passare da una triango- 
lazione alla successiva. 


DILATAZIONE 


Triangolazione III-II: come risulta dalla 
tav. ID la dilatazione nel passaggio da 
una all’altra triangolazione, ha subito un 
cambiamento di segno dal positivo al 
negativo, il che sta a significare che nella 
zona si è verificata una contrazione. 
(tav. ID). 

Triangolazione TV-III: nel passaggio dalla 
TII alla IV il fenomeno si inverte: nella 
zona interessata si verifica cioè una 
distensione (dilatazilne positiva), (tav. Ie). 


Triangolazione V-IV: nuova inversione del 
segno corrispondente a contrazione. 


Triangolazione VI-V: la dilatazione torna 
ad essere positiva fatta esclusione di una 
zona molto ristretta intorno al baricentro 
del triangolo [7] [18] [19], che anche 
per il resto si è generalmente dimostrata 
anomala. 


Triangolazione VII-VI: nel passaggio dalla 
VII alla VI triangolazione, il comporta- 
mento della dilatazione non è stato uni- 


voco, nel senso che ha alternato zone con 
dilatazione positiva a zone caratteriz- 
zate da contrazione, sebbene le prime 
prevalgono sulle seconde. 


Triangolazione VIII-VII: in quest’ultimo 
passaggio la dilatazione è tornata ad 
essere decisamente negativa (contrazione). 


DISTORSIONE. 


L’andamento della distorsione si presenta 
meno semplice; e ciò è naturale, se si pensa 
alla sua definizione. 

Il giuoco degli scorrimenti è strettamente 
legato all’ampiezza degli spostamenti e 
alla loro variazione: ecco perchè — a diffe- 
renza di quanto si verifica per la dilatazione 
— in ogni tavola le zone caratterizzate da 
distorsioni positive si alternano a zone con 
distorsioni di segno contrario. 

Da una triangolazione all’altra le zone 
possono conservare approssimativamente le 
stesse estensioni, mutando di segno; ma 
questo può anche verificarsi, a seconda del- 
l'andamento delle variazioni, che influiscono 
decisamente nell’alternanza dei segni. 


ROTAZIONE 


A differenza della distorsione, questa gran- 
dezza risente meno delle variazioni dell’am- 
piezza degli spostamenti, quanto dell’în- 
versione, del senso del movimento. 

Poichè da una triangolazione all’altra il 
segno dei movimenti generalmente si in- 
verte, lo stesso avviene per la rotazione. 


DEFORMAZIONI PRINCIPALI. 


È interessante osservare come l’andamen- 
to delle ampiezze (di distensione e di con- 


94 M. C. SPADEA 


trazione) delle deformazioni principali sia 
strettamente collegato all'andamento della 
dilatazione, positiva o negativa, tenuto 
debito conto della distorsione. 

Le tavole annesse appaiono al riguardo 
così chiare, che ritengo superflue ulteriori 
delucidazioni. 

Come si è già detto per la dilatazione, le 
linee a tratto continuo rappresentano le 
distensioni mentre quelle tratteggiate, le 
contrazioni. 


PARTE TERZA 


CONCLUSIONI. 


Va premessa un’osservazione d’ordine ge- 
nerale. I valori riportati nelle tabelle, e 
tradotti in grafico nei diagrammi — attese 
la complessità del terreno, a punti del quale 
le misure si riferiscono, e la schematizzazione 
d’altronde inevitabile, a cui sono dovuta 
ricorrere nei calcoli — hanno limiti d’incer- 
tezza non facilmente calcolabili; comunque, 
talvolta certamente sensibili. L’attendibilità 
delle misure geofisiche e — forse più ancora 
— di quelle geodetiche, presenta oscillazioni, 
intorno alla media, sovente dell’ordine dei 
valori osservati. Quel che però conta in 
questo genere di indagini è essenzialmente 
l'andamento generale del fenomeno, la 
direzione di variazione delle grandezze in 
giuoco, fatta astrazione dai limiti di cer- 
tezza. 

Dai risultati del presente studio possono 
trarsi conclusioni, alcune delle quali — a 
mio avviso — consentono di mettere in 
luce aspetti ignorati delle perturbazioni, 
comunque collegate all'esistenza di un ba- 
cino idroelettrico, e di chiarirne altri a 
torto trascurati. 

In primo luogo, va messo in rilievo che 
ogni triangolazione è caratterizzata — gene- 
ralmente da un solo segno (positivo 0 
negativo) per la dilatazione. Ciò sta a signi- 
ficare che, in tutta la zona interessata dalla 
diga e dal bacino idrico (almeno nella parte 
sottoposta a misure geodetiche) si ha con- 
temporaneamente o espansione del mezzo 
(dilatazione positiva) o contrazione. Il variare 
dell’intensità o della direzione di questi 
fenomeni dà luogo a distorsioni, più o meno 
accentuate. Gli assi principali delle ellissi 
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di deformazione (tese o contratte) esprimo- 
no — con le loro lunghezze e direzioni — 
l’entità della deformazione elastica e l’azi- 
mut secondo cui agisce. 

L’azione dell’invaso e quella termica sulla 
diga non sono sufficienti a spiegare l’anda- 
mento dei fenomeni osservati. E necessario 
dare il debito peso anche all’azione termica 
stagionale sulla valle, presa nel suo insieme. 

L’azione termica sul calcestruzzo è già 
stata ripetutamente osservata e calcolata 
nei suoi effetti. Del resto, è noto dai ma. | 
nuali di costanti fisiche, che per il cemento 
e il calcestruzzo, il coefficiente di espansione 
lineare è dell’ordine di 10 — 14 x 10°. 
Ma non è affatto trascurabile, nei suoi con- 
fronti, il coefficiente per rocce in genere. 
Risulta infatti dell’ordine di 4% 107 quello 
del marmo, di 8,3 quello del granito, va-:; 
riante fra 7 e 12 quello dell’arenaria, ecc. 
Si potrà osservare che la vegetazione e il. 
terreno sciolto di copertura possono alte-- 
rare l’azione termica sulla roccia sotto-- 
stante; però, non potranno mai annullarla. |. 
Ricerche fatte sull'argomento provano che: 
la conducibilità termica (quantità di calore» 
che attraversa l’unità di superficie nell’unità 
di tempo, per differenza unitaria di tempe-- 
ratura fra due superficie distanti l’unità) 
per vari tipi di terreni è tutt’altro che tra-- 
scurabile e che è sensibile fino alla profon- 
dità di qualche metro. Spessori di terrenii 
sciolti potranno quindi ritardare ed atte- 
nuare l’azione termica sulla roccia sotto 
stante, senza però annullarla; specie nell 
zona in questione dove, a vasti tratti dii 
roccia scoperta, si alternano zone ove i 
terreno ricoprente la roccia presenta spesso 
di pochi decimetri. 

Già in studi precedenti (?), era stata 0os- 
servata un’influenza stagionale sull’aper- 
tura della valle. Si veda ad es. la fig. 4. 
In essa sono rappresentate, fra l’altro, 1 
variazioni angolari osservate a Monte Ricco 
(Pieve di Cadore), sovrastante il bacing 
idrico in spalla destra e sulla sponda destr& 
del Piave, immediatamente a valle delle 
diga, dal 4-XI al 23-XII-1950: sono variai 
zioni angolari conseguenti ad allargamente 
della valle, per contrazione termica delli 
roccia. 

È chiaro che la contrazione varierà, 4 
parità di altre condizioni, con l’inclinaziona 
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INTERPRETAZIONI 


ella roccia sull’orizzonte. Nel caso in esa- 
e, essa è andata certamente crescendo con 
altezza: basta ricordare infatti che il sot- 
ostante bacino, almeno nelle sue acque 
rofonde, conservava una temperatura del- 
’ordine di 40, mentre all’esterno la tem- 
eratura raggiungeva punte di 10 e più 
radi sotto zero. Da qui un’azione differen- 
lale crescente verso l’alto, rivelata dai cli- 
ografi. 


> 2 
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Fig. 4. — Variazioni angolari 
osservate a Monte Ricco 


Ma la fig. 4), non è la sola testimonianza 
favore di quanto si afferma. Sempre in 
quella relazione della SADE sopra citata, 
è riportato l'andamento dei movimenti an- 
golari osservati nel concio XXIX (prossi- 
mo alla spalla destra) da un invaso allo 
svaso successivo. Riportiamo qui, col nume- 
ro di successione 5), detta figura. 
Il rapido riempimento del bacino (70 
e più metri di invaso dal 5 a fine maggio 
1950) spiega la netta flessione verso valle 
(con chiara componente verso la spalla 
destra) osservata dal 5 al 20-V. Dal 2-V al 
18-IX si manifestano contemporaneamente 
l’azione termica (in fase positiva) con ten- 
denza a riportare la diga verso monte e 
verso sinistra, contrastata dall’azione del- 
l’invaso, ora in lenta salita — escluso il 
mese di Luglio, con invaso a quota costante, 
e durante il quale si ha una lieve flessione, 
prevalentemente verso monte. 
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Dalla fine di Agosto la flessione verso 
sinistra si compone con lieve crescente 
flessione verso valle. Alla fine di Ottobre la 
flessione è decisamente verso valle, mentre 
si inverte la flessione spalla-spalla, ora con 
tendenza verso destra. Dai primi di Otto- 
bre alla fine di Dicembre la flessione verso 
destra è decisa ed esclusiva. Poi, con qualche 
contrasto, riprende la flessione verso monte 
e quindi, con l’ Aprile, con netta prevalenza 
verso sinistra. 

Per le deduzioni che seguono, si deve 
ricordare che il concio XXIX è uno dei 
conci marginali verso la sponda destra. 

I fenomeni descritti non si possono spie- 
gare limitando le considerazioni all’ azione 
termica sulla diga. Se così fosse — e l’azio- 
ne termica sul sistema roccioso a cui la diga 
è ancorata fosse trascurabile — un aumento 
di temperatura fletterebbe la parte centrale 
della diga a monte — come effettiva- 
mente flette — ma i conci marginali 
dovrebbero flettere verso le rispettive spon- 
de e il contrario dovrebbe verificarsi nel 
caso di variazione termica in senso negativo. 
Nella realtà, mentre i conci centrali flettono 
effettivamente verso monte o verso valle, 
a seconda di un aumento o di una diminu- 
zione di temperatura, contemporaneamente 
i conci marginali flettono verso il centro- 
valle o verso l'esterno. Nel caso in esame, il 
concio XXIX flette verso sinistra per au- 
mento e verso destra per diminuzione di 
temperatura. La spiegazione mi sembra 
chiara; nel primo caso, si verifica una dila- 
tazione della roccia in spalla destra, con 
spinta dei conci marginali a sinistra, nel 
secondo caso, la contrazione della roccia 
attira a sé i conci marginali, che fletteranno 
a destra. È quello che indica la fig. 5. 
Nei periodi di inversione termica, l’azione 
dell’invaso, prevale con flessioni verso valle 
o verso monte, a seconda dei casi, 

Si potrà obiettare che non vi è contempo- 
raneità fra i fenomeni di flessione e le varia- 
zioni termiche nell’aria. Ma anche ciò si 
spiega: è stato provato infatti che l’onda 
termica nei solidi è sempre in ritardo, che 
pur variando con la natura del solido, può 
raggiungere un mese e mezzo o due per 
profondità di qualche metro. Ciò spiega i 
ritardi osservati. 

Un'ulteriore prova di quanto qui si affer- 
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ma risulta da un altro aspetto del fenomeno: 
quello geodetico. 

A valle della diga, a sufficiente di- 
stanza dal bacino idrico per non subire 
le conseguenze delle continue sue varia- 
zioni, agiscono essenzialmente le varia- 


Qualche netta conferma a quanto è stat 
sopra riportato, si ha pure nei movimenti | 
delle sponde del bacino, osservati per via) 
geodetica: particolarmente importante quel- | 
la fra la 98 e la 102 triangolazione (v. pro- 
spetto V, pag. 7 della « Seconda relazione | 
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Fig. 5. Variazioni angolari osservate nel Concio XXIX della diga di Pieve di Cadore. 


zioni termiche. Se si esaminano p. es. 
gli spostamenti osservati nella postazione 6 
(fig. A), e si tien conto delle epoche di os- 
servazione, si nota che la direzione degli 
spostamenti è pressoché normale alla linea 
di fondo valle, e il senso quello che general- 
mente ci si deve aspettare, sulla base del- 
l'andamento termico. La sponda sinistra, 
del resto, si trova — in quella zona — molto 
meglio esposta all’insolazione della sponda 
destra, molto incassata e boscosa. 

È chiaro che l’azione termica si riflette 
pure sui caposaldi della base. 


Nella zona interessata dal bacino, l’azione 
termica viene naturalmente alterata dalle 
variazioni di livello. 


sulle misure geodetiche » , Relazioni e Stu-, 
di, 3 Marzo 1955 — S.A.D.D.). 

Quanto è stato qui esposto, presuppone: 
l’azione perturbante di due sole cause 
agenti: quella termica e quella dell’invaso. 
È noto però che, in effetti, altre cause 
di natura geologico - geofisica, acciden- 
tali o periodiche (a breve periodo o di 
estensione secolare) possono sovrappore le 
loro contemporanee azioni: lenti! moti bra- 
disismici, movimenti relativi di blocchi, o 
ammassi rocciosi, adiacenti, ecc. Talvolta 
queste ultime azioni possono essere preva- 
lenti, così da mascherare o rendere in appa- 
renza contradittorie quelle sopra accennate. 
Fatti del genere furono constatati anche a 
Pieve, specie durante il 1953. 


INTERPRETAZIONI GEOFISICHE, ECC. DA 


RIASSUNTO 


Dai risultati del presente studio possono 
trarsi conclusioni, alcune delle quali consen- 
tono di mettere in luce aspetti ignorati delle 
perturbazioni, comunque collegate all’esisten- 
za di un bacino idroelettrico, e di chiarirne 
altri a torto trascurati. 
| In primo luogo, va messo in rilievo che 
ogni triangolazione è caratterizzata, general- 
mente, da un solo segno — positivo 0 negati- 
vo — per la dilatazione. Ciò sta a signifi- 
care che, in tutta la zona interessata dalla 
diga e dal bacino idrico (almeno nella parte 
sottoposta a misure geodetiche) sì ha con- 
temporaneamente o espansione del mezzo 
(dilatazione positiva) o contrazione (dilata- 
zione negativa). 

Il variare dell'intensità e della direzione 
di questi fenomeni dà luogo a distorsioni, 
più o meno accentuate. 

Gli assi principali delle ellissi di deforma- 
zione (tese o contratte) esprimono — con le 
loro lunghezze e direzioni — Ventità della 
deformazione elastica e l’azimut secondo cui 
agisce. 

L'azione dell’invaso e quella termica sulla 
diga non sono sufficienti a spiegare l’anda- 
‘mento dei fenomeni osservati. È necessario 
dare il debito peso anche all’azione termi- 
ca stagionale sulla valle, presa ne! suo in- 
sieme. 

Quanto è stato esposto, presuppone l’azio- 
ne perturbante di due sole cause agenti: quel- 
la termica e quella dell’invaso. Si sa, però, 
che in effetti altre cause di natura geologico- 
geofisica, accidentali o periodiche (a breve 
periodo 0 di estensione secolare) possono s0- 
vrapporre le loro contemporanee azioni: lenti 
moti bradisismici, movimenti relativi di bloc- 
chi, 0 ammassi rocciosi adiacenti, ecc. Tal- 
volta queste ultime azioni possono essere pre- 
valenti, così da mascherare 0 rendere in appa- 
renza contradditorie quelle sopra accennate. 


ABSTRACT 


From the result of this study several con- 
clusions may be drawn, some of which allow 
to enlighten unknown aspects of the pertur- 
bations which are however connected with the 
existence of an hydroelectrie reservoir; they 
allow further to make clear other wrongfully 
neglected aspects. 

It should be first remarked that any trian- 
gulation is generally characterized by only 
one symbol (positive or negative) for the di- 
latation. This means that, în the whole ter- 
ritory which is interested on the dam and 
reservoir (at least in the part of it which has 
been subjected to geodetie measurements), it 
may occur contemporarily an expansion 
(positive dilatation) or a contraction of the 
means. The variation of intensity or direc- 
tion of these phenomena engenders a more 
or less emphasized distortion. The main 
axes of the deformation ellipses (stretched or 
contracted) express, by their lengths and di- 
rections, the entity of the elastic deformation 
and the azimut by which it acts. 

The action of the hydraulic-reservoir and the 
thermic action of the dam are not sufficient to 
explain the process of the noticed phenomena. 
Adequate attention must be given to the 
seasonal thermic action on the valley, con- 
sidered in its whole. Z'he matter which has 
been exposed hitherto, presupposes the dis- 
turbing action of only two working factors: 
the thermic action and the action of the hy- 
draulic-reservoir. It is known, in effect, that 
other geological or geophysical agents, acciden- 
tal or periodical (with a short period or a cen- 
turylong span), may superpose their contempo- 
rary actions: slow bradiseismic motions, cor- 
responding motions of blocks or a adjoining 
rocky masses, ete. Sometimes, the latter may 
be so prevailing, as to disguise or render 
seemingly contradictory the actions mentioned 
above. 
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The velocity of Rayleigh waves along a prestressed 


semi-infinite medium assuming a two-dimensional anisotropy 


F. BUCKENS 


I. INTRODUCTION. 


It is probable that certain features of 
symmetry in geological structures can have 
some effect comparable to anisotropy on 


dification of elastic constants with depth 
induces velocity dispersion in the Rayleigh 
surface waves, and also makes possible the 
appearance of the (dispersive) Love waves. 
Discarding here any variation with depth, 
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Fig. 1 to 4. — Different geological formations which could, on the average, display anisotropy, 


with or without initial crustal forces S. 


‘the propagation of seismic waves, when 
that symmetry is significant on an average, 
lat the scale of the wave length. Take for 
instance the layered structure due to se- 
dimentary formation. When the layers are 
horizontal (Fig. 1), it is known that a mo- 


we may consider only the effect of a trans- 
verse anisotropy which could be displayed 
by such a structure. If the latter extends 
on sufficiently large areas, as compared to 
the wave length of the traversing waves, 
with small irregularities which would not 
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impair the general symmetry, one must 
expect that some effect will be detected on 
the surface wave. 

On the other hand, if such layered struc- 
tures have been highly compressed and 
have folded in a given horizontal direction 
(Fig. 2 and 3), the same assumption of 
average homogeneity could be made for 
the waves propagating along the surface 
in the direction perpendicular to the folds. 
The ‘“ modulation which appears especially 
in Fig. 2 for the elastic constants could be 
neglected if its wave-length L,, is small 
compared to the wave-length of the waves. 
In that case, only average values of the 
constants will have to be retained. 

Accordingly certain parts of the world 
display geological structures which may 
roughly be considered as two-dimensional, 
and as such can be discribed in a vertical 
cross-section (x, y). The tectonic theories 
of these structures assume the occurrence 
of crustal forces which often are still at 
work, and usually are supposed to exerce 
a compression in the horizontal direction x, 
or even a tension, in certain cases. As a 
result of these forces, foldings and faults 
appear, and the rocks themselves exhibit 
an anisotropic structure, which very roughly 
and on an average can remain two-dimen- 
sional over more or less large areas. 

In many cases however these areas are 
not very broad, one famous example being 
the formations called ‘ Graben ”’, partly 
characterized by series of parallel fractures 
(Fig. 4); one knows that tension and com- 
pression hypotheses have been ventured to 
explain their origin, and that in fact both 
theories disclose strong and weak points 
when related to actual cases. One can as- 
sume that the elastic properties of such 
formations on the whole will also exhibit 
a special kind of two-dimensional aniso- 
tropy, and the purpose of this paper is to 
study its effect on the propagation of sur- 
face waves. 

It should be noted here that the propaga- 
tion of elastie waves in infinite unstressed 
aeolotropie media have been the subject 
of several studies [(*) to (5) and (9)vto(42)] 
Besides the well-Known existence of the 
principal velocities of wave propagation, 
(ref. first chapter of Love’s Treatise on the 
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Mathematical Theory of Elasticity), oné 
must point out that the distinction be- 
tween dilatational and distortional waves 
tends to disappear in the case of aeolotropy. 
The propagation of surface waves in an 
unstressed semi-infinite medium endowed 
with transverse isotropy, (or hexagonal 
symmetry) about the vertical axis was 
studied by Stoneley (?) and Satò (5); there 
is then of course no privileged direction of 
propagation for Rayleigh waves, due to 
the symmetry of revolution of the system.| 
Such characteristic directions arise in cases; 
of higher degrees of anisotropy, as has been| 
shown by Stoneley for cubie crystals (13), | 
and more generally by Synge (1). | 

In short, we consider now the propaga» | 
tion of surface waves in the direction %,) 
in a semi-infinite (y = 0) homogeneous,, 
transverse isotropic (aeolotropic with hexa-: 
gonal symmetry) medium, submitted to) 
an uniform initial stress S in the directioni 
x. The problem is two-dimensional and! 
could be extended to the propagation of 
a surface wave in an orthotropic medium; 
if x and y are two of its axis of symmetry.. 

The study is restricted to the Rayleigh; 
waves propagating in the direction of /., 
The main and novel feature is the inve-:- 
stigation of the effect on the velocity of! 
the surface waves of an initial stress S! 
acting in the direction of propagation. 

It will be seen that the initial stress in-. 
creases the degree of the preexisting aeolo-. 
tropy, and that it could also be the only; 
cause of anisotropy, if the medium were: 
isotropic in the absence of the initial stress. 

One can thus distinguish between the: 
‘“ forced ’’ anisotropy induced by the initial 
stress S and which in our case will appear: 
in a dissymmetry in the elastic constants, 
and the “ natural’ aeolotropy of the ma- 
terial in absence of S. There is here another: 
reason to assume the preexistence of natural 
aeolotropy: the fact that in most natural 
media the presence of an initial stress 
causes a slow change of the elastie  con- 
stants, change which in general will con- 
sist in an increase of the ‘ natural’ aeolo- 
tropy. 

The assumption of homogeneity allows 
an easy solution of the partial differential 
equations of the wave propagation, the 


oefficients remaining constant. Such 
quations, written down for the general case 
f anisotropic elasticity have been given 
reviously by Biot in an important paper 
on ‘The influence of initial stress. on 
elastic waves” (1). In this reference, Ray- 
leigh waves are considered from the point 
of view of the gravity effect, and Brom- 
wich°s result is restated for an incompres- 
sible medium. The influence of the gravity 
has been recognized to be small and needs 
not be reconsidered here. 


2. EQUATIONS OF THE RAYLEIGH WAVE. 


With Biot's notations for the components 
of the stress tensor s,;, the equation of 
oscillation in two dimensions (x, y) are, 
(see ref. (1), p. 529, equ. 34, where we have 
put S8,,=0 and Su=$0) 


ds ds | ò {dv ò d” 
bg) (DL) lg. 
dI dY dy \ dx dY dI? 
d$19 d832 PIRO dU dv 
br S/2 — — —|= . 
CARE fo dY ea 
1] 


In these equations the subscripts 1 and 2 
‘are related to the horizontal and vertical 
directions # and y, and v and v are the 
components of the displacement. Inertia 
forces are represented by second time de- 
rivatives multiplied by 0, the mass density. 

For the assumed two-dimensional wave 
the stress-strain relations reduces it self_to: 


dU dV 
sa = B Brea 
11 11 dI + 12 dY 
dU dv 
Sa = B; B 2 
rn = Ba gg tPayy [2] 
dv du 
e} —= Bal | 
12 ( 33/ ) da dY 


xwith B, = B.:x+ S. Thus, for S# 0, the 
elastic coefficients are no more symmetrie. 
Substituting [2] in [1], one obtains: 


deu dv d°U d°U 
LA =; 
Bi da? +A1: dr dy + A dy? 0° de Ù 
O) d°U dv dv 
— ———st B —— =) * - 
Aaa dr 2a Az da dY + Doo dy 0 NT 
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with the notation: 
A,3 = (By — $)/2 
and 
A,9=B,2+A3:=Ba+ A13=(B1,+Bn+-B33)/2. 


The boundary conditions are, for the free 
surface y = 0, (horizontal plane boundary), 


’ A33 =é (Bag T $)/2 


[4] 


For geophysical applications this would 
mean that varying external forces on the 
surface are neglected, and this indeed is 
permissible, for instance, at the surface 
of the continents. 

Furthermore, there is, of course, in the 
case of the semi-infinite medium, the ad- 
ditional condition that « and v converge 
to zero for infinite positive values of y, 
whose orientation is taken positive down- 
wards. 

Now, due to the constancy of their coef- 
ficients, the equ. [3] can be satisfied by 
a solution of the form: 


u= a exp (— aky) sin [K(x — ct)] 


5 
v = bexp(— aky) cos [k(x — ct)] 15] 

and their substitution gives: 
ka {a(oct — But Lig GV db Aaa (6) 


k? [- a A,30+b (00° — Az + B330°)]= 0. 


The propagation of a surface wave of finite 
wave-length (X 0) requires that the coef- 
ficients a and b should not vanish simul- 
taneously. The condition of consisteney 
for [6] takes then the form: 


a' By, A3 +0 | (oe — As) Ant 


ip (O neo B1) Br. + Aa] 
+ (oeè — Bu) (00° — A) =0. [7] 


Let us call a, and a, the roots of [7], and 
let us assume that they are real but un- 
equal (see Appendix I for the case of 
equal roots). 

When the roots a?, and a, are both posi- 
tive, one can always take for ka the sign 
which makes it positive in [5], in order to 
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insure the vanishing of the solutions for 
increasing values of y. 

The alternate signs with the correspon- 
ding complementary terms and boundary 
conditions, should intervene in the case 
where waves are propagating in a plate 
bounded by two parallel planes, instead of 
a semi-infinite medium. 

There are two such values for a, and 
as a consequence of the linearity of the 
equ. [3], a complete solution for w and v 
can be put in the form: 


u= [a' exp(— a'ky) + 


+ a" exp (— a’’ky)] sin [k (e — ct)] [8] 
o=|[' a' exp(— aky) + 

+ pa” exp(— a’ky)] cos [K (e — ct) 

with only two constants a’ and a’ to be 


determined by the boundary conditions [4], 
for y = 0; the f's are the previously defin- 
ed values of the ratio b/a. The other cons- 
tants associated with the values —a’ and 
—a” of a disappear due to the condition 
at y — co. The case where a?, and a?, are 
conjugate complex always yields two con- 
Jugate values for %a with positive real 
parts; the coefficients a’ and a’ in [8] are 
then also conjugate complex, and the 
functions of y between brackets in [8] 
would reduce to decreasing exponentials 
multiplied by sinusoidal functions (see 
Appendix III). 

(The case where one at least of the 
roots a? is real non-positive is considered 
in Appendix II). 


3. THE VELOCITY EQUATION. 


In expression [8], af and a” are thus 
funetions of the elastie constants, of the 
initial stress $, and also of the wave velocity 
e, which appears in equ. [7]. This velocity 
will now be determined by the boundary 
conditions [4]. 

Substituting v and v in these conditions, 
one finds: 


a' (a' +B') + a" (a'" 4 B")= 0 
a (By — B30'B')+ a" (By, —-B 224 Di) 
" 
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whence the condition of consistency, which} 
is also symmetrical in a and f: 


(a' — a”) (By, + BaaP B') + 
+ (B° — B") (Bn + Bag a'a")=0 [10], 
The 8" and 8” are to be deduced from 


the system [6], which has been made con- 
sistent by [7]. We find: 


p—p'=—(Bi—00)(0 — a") | 
Î Asa a” — Agla — a")/A3 
1 pri i [11] 
P'P=(Ba-0@f | 


/ A?30'a''—A,3(Bu—0e)(a'?+a'2)] 
| Afza' a" 4 Az a' a Az 
and substituting, we note that the assump- | 
tion a' — a” allows the removal of the | 
factor (a' — a’) from [10]. We have then: 
a'2 a"? B33 Ax3 (A13 — Aa) — 
A (Ba (A,3-A12)+B22 (Bau—0e*)] c@ 
— (a'* + a?) Bas Axa (Bu — 06) + 
+(Bu—oe*) der (Bu—0e°)—Buy A =0 [12] 
expression which contains only the sum ‘| 
and products of the roots a’? and a’? of [7]. 
These can be easily formulated in terms of 
the coefficients of [7], and their substitution 
in [12] vyields, after rationalisation, the 
deceptively simple equation: 
Bs (06° — A33) (0° — B,1 + B?/B 23)? — 
— As (oct — B)(oe — SP=0. [13] 
Putting S = O (absence of initial stress) 
one falls back on the velocity equation 


given by Stoneley [7], which, in the present 
notation takes the form: 
B, (0° — Bz3 / 2) (oc® — B,, + B%» | 
)}: ott (00 — Bi)Bbal 2200 
It is worth noting that the speed e given 
by [13] under an initial stress S could also 
be computed starting from a ficticious 
unstressed medium, of characteristics 0’, 
B'.1) Bay Bia Boy a0deB by taking: 
Bu e B'n 
B,3+ 8 B',3 B's 


Br = B'33 


oe-S= 0'e? 
Bas-S=B'a 


Ba 


and 
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Having then determined the roots g'@, 
one gets e = |(0/e + S)/o. 


4. DISCUSSION OF THE VELOCITY EQUATION. 


Equ. [13] is the wave velocity equation. 
Rewriting it in terms of the different po- 
wers of the unknown oe’, we find: 

(00°)? (Bs. — As) — 
ilo)? [Bas (A3:1 +28) — Ax8(Bu+2 $)] 
ia oe? [Boa B(B sia 2 A33) odi 
Ax3.8 (S +% B..)] ce” A39 Bso b? #r Ag Bu 20 
[14] 


where we have put: B = B,, — Bi, /Bax 

If we assume that the two-dimensional 
anisotropy is only induced by the initial 
stress $, and that without it Hooke's law 
would be valid, we must write: 


A, = À + 4 
Ag=u— 8/2 
Ass =u+ 8/2 


bieb — 4-42 
B,,=-Bn-S=4— 8/2 
Bau =A4+ 8/2 

By = 2, 


15] 


where Z and 4 are the constants of Lamé. 
Putting oc°/u = È, equation [14] becomes: 


&[1+S2(4+#]— £[8— Su (A+ u)] 

+ € [(244 +4 32u — 8 SMu — 

— S [(2u — 8) (84+ 29) — 442] / 

/4p? (A+ p) + S*/164° (A+ w)] /(A+24) 

— [(16 (A + 2) + 88 — 

— 82 (44+ 6u) /u® + 8° (24° + 2u? + 374) / 

[248 (A+ p) + 8*(44+ 1) / 

[16u8(A+u)+8°/324*(4+4)]/(A+2u)=0. 

[16] 

It is readily verified that this expression 
reduces itself to the known equation for 
the Rayleigh waves, when we take S = 0. 
Its roots give the values of the velocity 
in a medium naturally isotropic, where the 
anisotropy is induced by the initial stress 
S. One sees at once that the effect of this 
stress on the value of the roots as deduced 
for the isotropic case S = 0 is small at 
the same time as S/w. 


If É, is the value of a root for the un-| 
stressed medium, an estimate of the in- 
fluence of S is easily obtained by putting 
E= €, (1+ e) and assuming e small, like 
S/u, so that higher powers can be neglected 
For 7 = u, the smallest root È, is (0.9194)! 
(see for ex. [9]). We find then: Î 


sos 1.000 1° 


As an application to geophysics, taking 

of the order of 0.63 - 10! dynes/em? 
(see [9], p. 153), and on the verge of frac- 
ture, it can be assumed that a maximum 
value of the stress is S — + 10° dynes/em?. 
In that case we have e = + 0.0016 and 
the relative change on the velocity is negli- 
gible, being smaller than one thousandth. | 

As it was to be expected, the change | 
would be an increase of the velocity for S 
positive (tension), and a decrease for a | 
compression; this can be put in relation with 
the earliest stage of a ‘ buckling”” process. | 

Because of its interest for a later discus- | 
sion (see Appendix II) the curves for the 
three roots È, é, and È, of equation [16] 
have been sketched in fig. 5, in function 
of the parameter S/u, assuming again À = w. | 
The first root becomes negative, (thus € 
imaginary and instability indicated by the 
transformation of sinusoidal functions of 
in hyperbolic functions), for S/u< — 1.33. 
On the other hand, the second and third 
roots are complex for values of S/u larger 
than a certain value of the order of + 0.2. 

An important remark must be made here 
regarding the values of the elastic constants. 
As long as there is a surface wave propa- 
gating with a reasonably high velocity, 
isentropic values should be used. 

On the other hand it is obvious that 
standing wave with zero frequency, which 
is the buckling case, calls for isothermal 
constants, which imply lower values of 
the critical compressive stress (— 8). To 
be strict the study of very slow waves 
should be thermodynamical in nature and 
involve the equation of heat conduction. 


5. CRITICAL VALUES OF THE INITIAL STRESS. 


We have seen that the wave velocity 
can vanish for some so-called critical values 
of S, it is easy to show that at least one 


d 


ch value lies in the following interval: 
— Ba< S,<0. 


It must satisfy equ. [14] when e = 0, 
nd therefore is a real root of the equation: 


(8) i (Bs3 + S) (Bn Bar 7 (Bis "= 62) |? ta 
[17] 


+ (553 pes S) Bu Bia Se ci () 
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rubber, where S can assume values of the 
same order of magnitude as 4, which must 
be determined at the considered value of 
S. The initial strain due to S can be large, 
and the anisotropy induced by the initial 
stress distribution quite important. The 
linear equations [2] remain valid for the 
displacement components v and v measu- 
red from the predeformed state, as long as 


o 1 
7 


btained from [14] by replacing the A4's 
y their expression in the B's and S. All 
he B's in this equation being positive, 
xcept possibly B;., one sees immediately 
hat f(0) is negative, and f (— Bs») positive. 
urther f ($) remains positive for S< — By 
and negative for S > Sg. 
In normal circumstances elastic instabi- 
lity would only be observed if the compres- 
sion — S could, without rupture of the 
material, reach values which are not too 
small compared to the elastie constants, 
which everytime must be determined in 
the prestressed state. 

This is of course exceptionnal for most 
materials, but there is a case in point for 


Fig. 


these components are small as it is assumed 
here for the surface waves. 

Now rubber is to be considered as @ 
nearly incompressible material, and we 
will assume the limit value 0,5 for Pois- 
son’s ratio vr. We have then 7= 00, and 
the equation [16] takes then the form: 


8S/u | 82/1?) nta 
[18] 


E — £2(8 — S/m+5(24 
CD — 4 82/1? —_ Bu — 0. 


Fig. 6 gives the variation of the first 
root £&, for — 2u<S< + 2u. The two 
other roots are complex in this range. 

The root é, becomes negative, and there 
appears thus instability, for $S > — 1,679 4. 
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This is the only real value of S for which È 
vanishes, for 


S3/u8 — 4 S*/u® + 16 = (S/u + 1,679). 
[Su — (2,8395 + s. 1,22)] - 
- [Sju — (2,8395 — s. 1,22)]. 


In the same drawing the curve of &, 
for 7 u has been reproduced, in dotted 
lines, for comparison. 

Taking new orthorhombic or hexagonal 
erystals in order to obtain orders of ma- 
gnitude, one can every time apply the 
present results to three cases for the for- 
mer and two cases for the latter, by as- 
suming the direction of propagation of the 
Rayleigh waves parallel to distinet axes 
of symmetry. 

As a very first approximation of the 
critical value of S, which satisfies f (S) = 0, 
(see [17]), one can assume a straight line 
for f (S) between the points S=0 [for 


which f (0) = — B,; (B.1 B.: — Ba], and 
S= — B, (for which f(— B33;) = 2 Bs Bu 
B.:), and write 

O 
So Ba 0 __ 


DEB) 
7% Bs (Bu Bua e BI DE 
ip (B., B 22 ST] 


For example taking beryl for which, in the 
case S- 0 


pre, = 92 x L0 dynes;em* 
n= Oe= ZE » » 
pe Z0,0 ) » 

Ba = Cg= 7,0 
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8, = 8,43 X 10! dynes/em? si 
and assuming here these values unchanged 
with S (for lack of further information), 


we find: 
SS, — 8,43 X 


which is not too different from the exact 
value: — 9,925 x 10, but in every case 
very much above the breaking point. 

For zine 
Ba=15; n= 1, leto ="9L, 


times 10! dynes/cm? we get: 
23110 dynes cs, which is a value è 
proportionnally smaller, but still high above} 
the limit of rupture. (Here the Spiro 
tion gives only on ordes of magnitude, 
for the exact value is S,, = — 4,87 x 101). 


10!! dynes/em? 


(24 


6. GEOPHYSICAL CONSIDERATIONS. 


Turning now to geophysical applications 
cases of genuine anisotropy, with or without 
initial stress S, are more difficult to discuss, 
mainly because of the lack of experimental 
data on the values of the elastic constants. 

A few indications given by von Moos, 
and de Quervain (5) show large differences 
between the moduli of elasticity as measur- 
ed in directions parallel and perpendicular 
to the layering of certain rock formations. 
Lack of information especially on the 
shear constants B,; prevents however the 
determination of the elastic constants of 
equ. [13]. 

For instance, these authors report the 
following data, 


Modulus of elasticity (kg/em?) Inverse Poisson’s 
E (par.) E (perp.) ratio, m 
layered granite 400.000 250.000 —_ 
layered biotite 280.000 80.000 — 
layered sandstone 
fine grained 80.000 to 30.000 to 6 to 10 
150.000 50.000 
thick » 30.000 to 15.000 to 6 to 10 
50.000 30.000 


e emr— — >> i e” ))C]OSA Ae i i i US 


In this table m is the ratio between 
ngitudinal and transverse deformations. 
f course its value should depend on the 
irection of the tension, and when this 
st is not perpendicular to the layers, on 
he transverse direction. This must ex- 
lain at least partly the dispersion of the 
alues reported in (*). 

The relations which bind the £'s and 
he m's, to the B's are given in Appen- 
ix IV. It is shown that even when the 
ifferent m’s should be more  precisely 
iven, the shear constant B,, would still 
e lacking. 

Even if the value of B,, were given in 
he cases above, the constants could only 
e safely used in the velocity equation for 
mall values of the initial stress S. Moreover 
arge values of S applied for a certain time 
n the geological scale bring changes in 
he elastic characteristics of the material. 
n fact there arises then a problem of slow 
hange which in itself is rheological in 
ature, and in a first approximation it 
ould be handled not only by considering 
he elastic constants as functions of S and t, 
ut also by introducing in these ‘ const- 
nts’’ operators of the form d/dt. 
Concentrating now on the stability pro- 
lem, one can assume that in certain cir- 
cumstances the slow change in the elastic 
constants, always under values of NS beneath 
the breaking point, could reach a point 
where instability appears. Just before 
buckling the time operators d/dt and d?/dt? 
would play a negligible role, letting elastic 
criteria determine the onset of buckling, 
by an equation of the form [17], where 
now all the constants B are to be con- 
sidered as functions of S. 

This type of buckling, where the wave 
length must be kept small with respect to 
the thickness of the terrestrial crust, should 
be put in contrast with the one considered 
by Jeffreys (°), which involves large scale 
bending of the terrestrial shell. 

One of the shortcomings of the present 
theory lies in the assumption of homogenei- 
ty; neglecting the change of the rheological 
characteristics of the material with depth 
should restrict any application to small 
scale orogeny, with reasonably short wave 
length. 
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The indeterminacy of the wave length, 
(there is no length scale in a semi infinite 
medium), allows a Fourier superposition 
to give shape of wave. In particular, a 
standing wave solution could always be 
adapted to a plane strip of finite extension. 

The presence of initial irregularities of 
the surface has not been taken in account 
and would not doubt influence the buckling 
process. There is however a difference 
with the role of bilateral initial deformation 
in compressed columns. It is to be su- 
spected that the largest irregularities would 
influence the forthcoming pattern of buck- 
ling. 


T. CONGLUSION. 


The simplest problem involving the 
effect of initial stresses on the propagation 
of Rayleigh waves in a case of two-dimen- 
sional symmetry with transverse aniso- 
tropy, has led to the solution [5], with 
equ. [7] and [13] to determine the coeffi- 
cients Re(a) of exponential amplitude de- 
crease with depth, and the wave velocity e. 

The two-dimensional character of our 
problem avoids the complication met more 
generally by Stoneley (!), who already for 
homogenious cubic crystals found that, 
with respect to directions of propagation 
different from the principal axes or their 
bissectrices, the surface waves either do 
not exist, or exhibit vertical oscillation 
planes which are inclined to the direction 
of propagation. 

As it had already been shown by Sto- 
neley (1) and Synge (!*) for unstressed 
media, we find that the distincetion between 
compressional and distorsional waves does 
not exist any more in an aeolotropic me- 
dium, and further that the purely exponen- 
tial decay of the Rayleigh wave with depth 
must be generalized to an exponentially 
damped sinusoidal oscillation. Such a gene- 
ralization does not occur however in the 
case of the naturally isotropic medium, for 
normal values of the initial stress S. 

The direct effect of a compressional 
initial stress S on the velocity c is a decrea- 
se, which for practical purposes is usually 
negligible. A S-dependant variation of the 
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elastie constants lies presently outside the 
scope of experimental data, but may bring 
interesting results in the field of small 
scale orogeny, when near-buckling proces- 
ses could be involved. 

On the other hand, besides purely physi- 
cal applications, the theory may also offer 
some technical interest, for most materials 
from which machine parts are made of, 
not only may be prestressed, but can also 
exhibit some kind of polyerystalline aniso- 
tropy near the surfaces. Accordingly the 
behaviour of surfaces waves with very 
high ultrasonic frequencies could in cer- 
tain cases shed some light on the state of 
the material near the surfaces. 

From the theoretical point of view, one 
effect of initial stresses is to set up a higher 
degree of anisotropy by destroying the 
symmetry of cross elastic constants. It 
would be interesting to extend the general 


theory developed by Synge (!) for the 
21-constants aeolotropic, but unstressed 


medium, to the case of initial stress. Keep- 
ing the assumption of uniformity, this 
would bring five new parameters in an in 
infinite medium (the five independant com- 
ponents of the stress deviator), and three 
only for a semi-infinite medium, due to 
the boundary conditions. 


Appendix I. 


The case where roots a?, and a?, of equ. [7] 
are equal does not introduce any substan- 
tial change in the preceding results. The 
discriminant of [7] must vanish, and by 
eliminating oe between this relation and 
the equation [13], which of course holds 
in the limit, one finds a relation which must 
be satisfied by the elastic coefficients of 
the medium. 

The limiting process whereby the elastie 
coefficients are varied in order to make 
the roots a? coalesce, gives us immediately 
the correct forms of the solution [8]. These 
expressions can be replaced by the more 
convenient linear combinations: 


ue ;(a1/2) [exp (— a'ky) + exp (—a’%y)] + 
da 


i [exp (— a'ky) — exp (— a”ky)]| 
+ sin [k (e — cé)] 


ae" 
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v=|(a,/2 [B'exp(—a'ky)+b"exp(—a"%ky)] 44] 
+ ARS [p'exp(—a'ky) —_p'exp(-a’ky]] 
«cos [k (e — e] © 


IA 


so that in the limit, for a = a'' = a: i 


u = (a, — agky) exp (— aky) sin [K (a — ct)] 


Di [a + a; (4B/da) — asPky] exp (a aky) 
cos [K (x — ct)] 
[20] | 


the values of 8 and (d6/da) being given 
by: 


(4B/da) = — (B,, — 0e°)/A13 a — A3/A12 
pb? = (Ba — oe°)/A?,3 a — 2 A3 (Bu—-0€°) A 
[Asa + a? A?,3 i Ar 
[21] 


Assuming the discriminant equal to zero, 
equ. [7] yields: 


a* = (06° — B,) (00° — A30) / Ba As 


and, due to [13] this becomes 


sp 


a? = + (0e° — B..) (oc — S) / Bas 
(oc — B, + B?x / B22) [22] 


ec 


with the proper sign for which the discri- 
minant vanishes. If a? is positive, it is 
its positive real square root which is in- 
troduced in [20]. Now if a? is negative, its 
roots are pure imaginary conjugates. This 
‘ase belongs to Appendix II. 


Appendia II. 


Let us suppose that one at least of the 
roots of equ. [7], say a, is real negative. 
We have then two conjugate pure imagin- 
ary values, a, and — a, = @, and their 
substitution in expressions of the form [8] 
would give oscillatory non-decreasing func- 
tions of y in the semi-infinite medium, so 
that physically the corresponding coeffi- 
cient must vanish, (at least for a propaga- 
ting wave of finite energy). If both roots 
a are negative, no Rayleigh wave of finite 
energy could propagate through the semi- 
infinite medium, at least at the considered 
velocity. 
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Now it is easy to see that if the roots a?, 
are real, both are of the same sign, for 
their product is: 


P = (oe — Bx) (00° — A32) / Bag Ag 
and following [13] this is: 


P — (cè — Bal (ef — SP] 


| B?sg (oc — Ba + B*,,/Bss} [22] 


which is positive. This supposes of course 
e real, which is the condition for a wave 
of bounded amplitude. 

Thus there is no wave whose velocity 
would be such that the roots a? be real 
(discriminant of [7] positive), and their 
sum negative, that is for which: 


[Aa (0c° — A3o) + Ba: (00° — B.) + Aa] / 
(RES rs 


The condition on the discriminant becomes 
then: 


(0c°— A33)/B23+ (0€@°—Bn)/A131+A4*12/B29A13 
> 21 [ee — B,)/ Ass] [oc Poi Az3)/Baal [23] 
the square-rooted quantity being always 
positive, following [13]; the brackets have 
thus the same sign. If they are both po- 
sitive, the “ admissibility ’’ condition be- 
comes, by reversing inequality [23]: 


[1 ‘(0° — As») | Bas — 1/(0e@— Bu) [Anl'+ 
+ A3,3/Ba Ags<0 [24] 
and if they are both negative: 
b4%.. {Bas An < 
< 1 — (06°— A30)/B22 uo - (oe? egg Ar 
[25] 

Let us consider the normal case: B,; 
ii > 0. 

Then [24] is impossible; thus for a pas- 
sing wave, both bracketts must be negative 
and [25] should be true. The constant Bs, 
being positive, we assume A3 > (OE: 
S< B,. The conclusion is then that oe 
must be smaller than the smallest of (05 
MRO I ba < ba, (man isotropic 
medium this demands 7 > 0), the velocity 
of a passing wave satisfies the condition: 

00° < (Bs3+ 8) /2< Bss [26] 


plus the condition [25]. 
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For a pre-stressed isotropic medium, the 
assumption C,; > 0 gives S < 2u, and con- 
dition [25] becomes: 


82/4 — 2u(A+2u)+00°(4+3u — S[2)< 2 - 
«][12-S?/4-00? (u--8/2)] [(2+2p)?-00°(4+24)] 
[27] 


This is satisfied if the first member is 
negative, that is 


oe > [Qu (442) — 83/41/(A+3u—8/2) [28] 


For S=0 and Z= u, the last member 
reduces to 3u/2, which indeed is large than 
the first root already mentioned: (oe/u = 
== 0.91942) 

Would [28] not be effective, then both 
members of [27] can be squared, and ge, 
being larger than [28], should be included 
between the two values 


\S° (44 +82) —4S(44 1) (A+2u) + 


49.812 (A+) 442,0) (A+) 44310) + 8/4] 
[4 (A+ + 8/27 [29] 


In fig. 5 the curves of the expressions 
[28], [29]Y and [29] have been plotted in 
funetion of S/u, after dividing them by 4; 
in this case Z has been taken equal to y. 
The possible velocities for progressive waves 
are given by the shaded areas, and we see 
that if the whole range of the lowest root, 
from A to B, is valid, the second and the 
third roots would only be permissible resp- 
ectively for the values of S/u on the left 
of D and F. ; 

In the case Z/u = © already considered, 
the only real solution é, of fig. 6 remains 
below the limit preseribed by [28], which 
is 2u. The condition [29] are then irrelevant 
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in the range — 2< 


Appendie III. 


The fact that the roots a, of equ. [7] are 
real or complex has an important incidence 
on the character of the surface wave; in 
the latter case the classical exponential 
decay of the Rayleigh wave amplitude with 
depth must be replaced by an exponentially 
damped sinusoidal oscillation. This seems 


110 


to have been first met by Stoneley (6) in 
a study of surface waves in an unstressed 
cubic crystal, and more generally to have 
been recognized as a generalization of the 
Rayleigh type of surface wave by Synge (7). 

The deciding criterium is the sign of 
the discriminant of [7]: 


D = [(00°—A;:) A.3 + (00° — B11) Bar + Aa]? 
— d Bag As (00° — Bau) (0 =#A;3) 

which also writes: 

D = [(0e*—A33) A13— (0e°—B,1) B.:+ 4% 2]°+ 
+ 4 A?,, Ba» (00° — Bi). [30] 


The value of oe? should be extracted from 
[13] to allow a discussion of the influence 
of the elastie constants and also of the 
initial stress $, contained in the A’s. It 
seems simpler to discuss the boundary case 
D=0,by extracting oc? from this equation 
and substituting it in [13]. But the com- 
plication of the formulas is such that the 
general procedure seems unrewarding. 

The special case of a naturally isotropic 
medium, (i. e. the anisotropy is only in- 
duced by the initial stress S), is simples 
enough; the discriminant D can be reduce 
to the form: (see form. [15]), 


D= (0&) (A+u+ 8/2) +200°}4(4+ wu + 
+ 8/2) [(A + 2) (A + 2) + 89/16] — 
CALA 20) 

+ 8 [(A+ 4) (4+ 24) + S?/16]. 

One sees that if |S| < 2(4+ w), D is 
certainly positive, and thus the decay with 
depth of the Rayleigh wave remains purely 
exponential. It is interesting to note in 
case of further discussion that the discri- 
minant of D takes itself a simple form: 


[31] 


(A+4)(4+24)[16(4+w+,8/2)(A+w)(A+2u)+ 
+ 8° (A+u+S/2)+ £S°(4+2%)]). [32] 


Let us close here by noting that for an 
unstressed (S = 0) medium with a vertical 
axis of tranverse isotropy, Synge (7?) has 
shown that for one of one of the velocities e, 
corresponding to a spheroidal sheet of the 
slowness surface, the Rayleigh wave retains 
its classical exponential profile. 
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Appendix IV. 


Let us designate by the suffix 3 the direc- 
tion perpendicular to the strata of a layered 
formation. It is also the axis of a symmetry | 
of revolution in the elastic properties, so 
that the relations between normal stress 
and displacement in the absence of initial 
stresses are given by: 


Ca = Gi Una + Cia Ug,2 + Cis U3,3 
C33 = Cs Una Cu Uz,2 + Cis U3,3 
Ca = Ca Una + Ci3 U2,2 + Ca U3,3 


[33] 


If an effort is exerced on a specimen in 
the direction 3, without stress in direction | 
L.'ande2 (on =‘: =0)ghea 


VIS = 033/U3,3 = 


{Ci Cia Ca | {Ca Ca 0 I 
a O Cio Cu Cis | | Cia Cn 0 “i 
| 04/0 Ot ANO 
5 Css — 2 C%3 / (Cu a C13) [34] 
Mperp = — (U3,3/U,1) = — (U3,3/Ug,2) = 
(Ca ig 0 | 0 Cia Cs 
= I Cia Ca 0 | 0 Ci Cal 
| Cia Ca 1 I I il Cia 33 | 
= (C1+0)/0s - [85] 


If the effort is exerced in the direction 1 
(or 2), without stress in the direction 3 
and in the direction 2 (or 1), thus for 
example 01 # 0 0, = 03 =0, one has: 


Hiper = 01 / Uil 


| Ca Cia Cal | di Cia Cs | 
a | Cis Ca Ca | : | 0 Ca 08)= 
Cia Cia Cas | | 0 Cia Css 
= Ca-[Cs (Cia Cs —C%,3) * C?,3 (Cu— C13)]/ 
| (Cu Css — 0%3) [36] 
M' par aaa / Ugg = 
1 Cia Cs | Ci 60 
ones | 0) (0 0 | 5 CT Ch 0 ni 
10 Ca Ca | | Cia Cs 0 | 
= (01 Csa — C%5)/(C1— 0) Cs [87] 


THE VELOCITY OF RAYLEIGH WAVES, ECC. 


M' par = — Una | Ugg = 
| 1 Cis Css | Ch 1 DS 
se 0 CREATE Cia 0 Ca |= 
| 0 Cia Cs Cia 0 Csa | 


- (Cn (029 = 02,3) / (Cia C33 23 C%,3) [38] 
iHad.we.taken a, # 0, anda; = 033 =0, 
we should find the same values for: 
WHrcar = C323 |-U3,s ’ M' par = — Ug,2 l U3,3 
and Mpa = — Vasa /U1a 


The following expression emerge: 


Wioerp “ni Css — 2 Cis / Mperp [39] 
Mira = Cu — Ci /M'par — Cal m'pvar [40] 


and its is also clear that there is a relation 
between the five #°s and m's for they can 
be expressed in function of the four coef- 
ficients C,, Cia Cia and Css. 

Their expressions in terms of the B's 
used in this text are found, in the case 


be= 0, 


a) if the axis 3 is vertical, by writing: 
fi: Ba; Cs= Bia Ci=B (and C,, = 
CB); 


b) if the axis 3 is horizontal, in the direc- 
‘tion of the wave by putting €03 = Bu 
Cis = Big Cn = Ba», (and Cia = Bg). 


In both cases Bg = 2 Cu does not ap- 
pear, and this constant being here indepen- 
dant, it cannot be determined by the con- 
sidered pure tension test, unlike thus the 
isotropic case. 


RIASSUNTO 


Si deriva Vequazione di velocità per le 
onde superficiali del tipo Rayleigh nel caso 
di un mezzo idealizzato di uniforme aniso- 
tropia bi-dimensionule; si presume che le co- 
stanti elastiche siano ovunque le stesse, ma 
differiscano a seconda che sì tratti di dire- 
zioni orizzontali e verticali; è inclusa, inoltre, 
la possibile interferenza di sollecitazioni ini- 
ziali uniformi (tensioni orizzontali o com- 
pressioni). 

Si debbono, quindi, considerare cinque co- 
stanti elastiche indipendenti invece di quat 
tro, al fine di studiare la propagazione di 
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un’onda superficiale tridimensionale, poichè 
Veffetto di una sollecitazione trasversale ini- 
ziale è quello di distruggere la simmetria del- 
le costanti elastiche trasverse. 

Questo genere speciale di anisotropia po- 
trebbe apparire in media in determinate por- 
zioni della superficie terrestre, e lo scopo del 
presente lavoro è di determinare il suo ef- 
fetto specifico sulla velocità delle onde di 
Rayleigh, confrontato con il caso isotropico. 

È importante introdurre l’anisotropia pu- 
ramente elastica, quando si studia Vinfluenza 
delle sollecitazioni iniziali, dato che spesso 
un effetto di tali sollecitazioni è quello di mo- 
dificare, a lungo andare, le caratteristiche 
elastiche del materiale. 

Sebbene sia dimostrato che, generalmente, 
le sollecitazioni iniziali influiscano diretta- 
mente molto poco sul valore della velocità 
dell'onda, la modificazione apportata alle 
costanti elastiche, potrebbe avere una signi- 
ficativa influenza. 

Nel caso presente è difficile un'applicazione 
speciale ai problemi geofisici, per la mancan- 
za di dati sperimentali sulle costanti elastiche 
nelle formazioni geologiche amisotrope, per 
non parlare, poi, delle loro modificazioni 
sotto forti sollecitazioni elastiche iniziali. 

Viene discusso il manifestarsi di insta- 
bilità statica dovuto a sollecitazioni di com- 
pressione; viene considerata, in particolare, 
la sua possibile incidenza su problemi oro- 
genici di scarso rilievo. 


ABSTRACT 


The velocity equation for the surface waves 
of the Rayleigh type is derived in the case 
of an idealized medium of uniform two- 
dimensional anisotropy: the elastic constants 
are assumed to be everywhere the same but 
different as far as vertical and horizontal 
directions are concerned, and moreover the 
possible inference of uniform initial stresses, 
(horizontal tensions or compressions) is in- 
cluded. There are then five independant 
elastic constants instead of four to be taken 
in account, in order to study the propagation 
of a two-dimensional surface-wave, the ef- 
fect of a transverse initial stress being to 
destroy the symmetry of the cross elastie 
constants. 
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This special kind of anisotropy may ap- 
pear on an average in certain portions of 
the earth surface, and the purpose of the paper 
is to determine its specific effect on the velo- 
city of the Rayleigh wave, as compared to the 
isotropic case. 

It is important to include purely elastic 
anisotropy when investigating the influence 
of initial stresses, for often one effect of such 
stresses is to modify on the long run the 
elastic characteristics of the material. 

Although it is shown that initial stresses 
affect usually very little in a direct way the 
value of the wave velocity, the modification 
brought to the elastic constants could have 
a significant influence. 

A special application to geophysical pro- 
blems is difficult in the present case, because 
of the lack of experimental data on the ela- 
stic constants in anisotropic geological for- 
mations, not to mention their modification 
under large initial stresses. 

The occurrence of static instability under 
compressive stresses is discussed; in particular 
its possible incidence on small scale orogenic 
processes 18 considered. 
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Die rheologischen Eigenschaften der Erdkruste 


vom Standpunkt der neuen Erkenntnisse iiber 


den Herdvorgang bei grossen Erdbeben (€) 


L. HIERSEMANN 


I. - FINLEITUNG UND IDEFINITION 


RHEOLOGIE. 


DER 


Die Geophysik, also auch die Seismologie, 
ist nicht Selbstzweck, sondern hat das Ziel, 
geologische Gedankengànge, wo immer es 
mébglich ist, mit einem exakten physika- 
lischen Inhalt zu erfillen. Die neuen Er- 
kenntnisse iilber den Herdvorgang bei Erd- 
beben liefern ein Kriterium, an dem man 
die Richtigkeit geologischer Vorstellungen 
iilber das rheologische Verhalten der Erd- 
kruste kontrollieren kann. 

Der Name Pheologie hat sich seit dem 
Jahre 1928 fiir den Zweig der Physik ein- 
gebiirgert, der sich mit dem Verhalten der 
Materie unter dem Einfluss von formveràn- 
dernden Kriften beschàftigt. 

Leider werden auch in der Geophysik die 
rheologischen Begriffe wie z. B. Festigkeit, 
Fliessen, Kriechen spròdes oder plastisches 
Verhalten nicht immer einheitlich und oft- 
mals unexakt gebraucht. Es sei daher ge- 
stattet, an Hand einiger allgemeiner Be- 
merkungen iber Arbeitsweise und Arbeits- 
gebiet der Rheologie die Mòglichkeiten zur 
rheologischen Deutung seismischer Daten 
aufzuzeigen. 


(*) Zusammenfassender Vortrag auf der Ta- 
gung der Commission Seismologique Europee- 
e vom 8.-12. 4. 1958 in Utrecht tber die 
schon im Freiberger Forschungsheft € 24 
(1956) und in der Geologischen Rundschau 46, 
(1957) veròffentlichten Arbeit. 


(**) Veròffentlichung Nr. 56 des Instituts 
fiurr Angewandte Geophysik der Bergakademie 
Freiberg, Direktor: Prof. Dr. O. MEISSER. 
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2. — DIE RHFOLOGISCHE DEUTUNG SEISMO- 
LOGISCHER DATEN. 


9) 


2.1 Allgemeines. 


Fiir die Deutung der rheologischen Ei- 
censchaften der Erdkruste kònnen die be- 
kannten seismischen Messdaten wie Einsatz- 
zeiten, Amplituden und Amplitudenrich- 
tungen sowie die aus ihnen abgeleiteten 
Gròssen herangezogen werden. Sie bilden 
das mehr oder weniger gesicherte Tatsa- 
chenmaterial, das die sonst in der Rheologie 
iiblichen Messgrossen ersetzen muss, weil La- 
borversuche, wie sie bei der Materialprifung 
wirtschaftlich wichtiger Baustoffe mòglich 
sind, wegen des meist unbekannten Modell- 
faktors nicht in Frage kommen. Ausserdem 
gilt es zu beachten, dass die Erdkruste ein 
historisch gewordenes Gefiige darstellt, in dem 
friihere Beanspruchungen irreversible Ander- 
ungen der inneren Struktur verursachten, 
wodurch eine Wiederholung des Vorganges 
mit dem gleichen Ausgangspunkt unmbglieh 
gemacht wird. Schliesslich spielen sich die 
Deformationen des Krustenmaterials unter 
Bedingungen ab, die im Labor nur sehr 
schwer und meist gar nicht reproduzierbar 
sind. Diese Bedingungen sind nicht nur die 
Temperatur und der hydrostatische Druck 
sondern vor allem auch die Dauer der Kraft- 
cinwirkung, die den menschlichen Erfah- 
rungsbereich und damit natirlich auch den 
seismischen Beobachtungsschatz weit iber- 
schreitet. 

Die auf Grund seismischer Daten gewon- 
nenen Erkenntnisse liefern aus den erwàhn- 
ten Grinden mehr oder weniger nur ein 
Augenblicksbild, dem keine absolute Gul 
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tigkeit fir die Vergangenheit und die Zu- 
kunft zukommt. Es ist jedoch eine auch in 
geologischen Kreisen weit verbreitete Auf- 
fassung, dass Erdbeben als Fortsetzung 
schon lange in Gang befindlicher tek- 
tonischer Vorginge anzusehen sind, so dass 
sie in der ursàchliech verbundenen Kette 
einen ersten Anhaltspunkt auch fir die Deu- 
tung von Erdkrustendeformationen frilherer 
Epochen liefern. 


2.2 Strukturmodelle. 


Zum Studium und zur Beschreibung des 
rheologischen Verhaltens von Baustoffen, 
wie Stahl und Beton benutzt man als erste 
Annàherung an die Wirklichkeit sogenannte 
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Ì 


Wellen zeigt. Sie kann also in erster Nà à- 
herung durch das Grundelement der ela- 
stischen Feder 


makroskopischen Beobachtungen liefern 


zusàtzlich den Beweis, dass Erdbeben als | 


Folge tektonischer Bewegungen mit per- 
manenten Deformationen auftreten. Diese 
Eigenschaft wird zweckmàssigerweise durch 
das rheologische Grundelement eines reibend 
gegen seine Unterlage verschiebbaren Ge- 
wichtes dargestellt. Die bessere Ann&àherung 
an die Wirklichkeit ist also eine Kombina- 
tion der Feder mit dem Gewicht zu einem 


Strukturmodell, das in der Rheologie fur das | 


plastische Fliessen bekannt ist. Bei einer 
Kraft, die kleiner ist als die Festigkeit der 
Kruste, im Modell also kleiner als die Rei- 
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a b 


1 — a) Vollkommen elastische Feder. 


Abb. 


G 


— b) Perforierter Kolben, 


der sichin einem mit einer viskosen Fliissigkeit gefùllten Zylinder 
bewegt. — c) Gewieht, das reibend gegen seine Unterlage verscho- 


ben werden kann. 


Strukturmodelle. Sie beschreiben das rheo- 
logische Verhalten des Materials mit Hilfe 
von 3 rheologischen Grundelementen, die ent- 
weder hintereinander oder parallel zu Struk- 
turmodellen kombiniert werden kònnen. Die 
Bezeichnung «Strukturmodell» darf nicht 
zu der irrigen Vorstellung filhren, dass seine 
Grundelemente reelle Gefilgebestandteile 
darstellen. Die Strukturmodelle beschreiben 
als Ganzes den Integraleffekt des rheolo- 
gischen Verhaltens, ohne dass ihre Elemente 
reelle Analoga besitzen miissen. 

Es erscheint auch firr das Studium der 
rheologischen Figenschaften der Erdkruste 
zweckmkdssig, ein Strukturmodell zu finden, 
dass den beobachteten seismischen Daten 
gerecht wird. Unter Erdkruste sei im fol- 
genden stets der Bereich bis ca. 700 km 
Tiefe verstanden, in dem noch Erdbeben- 
hi de auftreten. Fiùr kurz andauernde Kriif- 

te, die ihre Festigkeit nicht ùberschreiten, 
verhàlt sich die Erdkruste vollkommen a 
stisch, wie die Ausbreitung der seismischen 


bung des Gewichtes, wird das Krusten- 
material nur elastisch deformiert, bei einer 
grOsseren plastisch. Natiirlich stellt dieses 
Strukturmodell der Erdkruste, wie ber- 
haupt alle Modelle eine Vereinfachung der 
tatsàchlichen Verhàltnisse dar. 


d 


Abb. 2 — Strukturmodell fur plas- 
tisches Fliessen. 


Unter Beriicksichtigung der Eigenschaft 
der elastischen Nachwirkung, d. h. also eines 
zeitabhàngigen Deformationsrickganges, 
hat Benioff fir seine Kriechtheorie der 
Nachbeben ein Strukturmodell der Erdkruste 
entworfen, das den seismischen Beobach- 
tungen weitgehend gerecht wird. 


beschrieben werden. Die 


| 
! 


DIE RHEOLOGISCHEN EIGENSCHAFTEN DER ERDKRUSTE, USW. 


In seinem Modell entspricht { dem 
tewicht bzw. der Verschiebungsflàche in der 
Vatur. — Es sei an dieser Stelle erwahnt, 
lass uber das im Herd wirkende Kraftsystem 
\eute noch zwei Auffassungen bestehen, die 
us den Schwierigkeiten bei der Bestimmung 
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Kérper mit elastischer Nachwirkung ent- 
spricht. Das parallel zum Ganzen liegende 
viskose Element R, hat einen grosseren 
Widerstand als R, und wirkt sàkular. Es 
bestimmt die Deformation des gesamten 
Systems. 


62 
7, f 6 
R2 (5 
Ri 
Abb. 3 — Benioffs Strukturmodell fur die tieferen 


Regionen der Erdkruste. 


von Amplitude und Richtung des ersten 
Einsatzes der Transversalwellen resultieren. 
Geologische Erwàgungen, wie auch die Ar- 
beiten unserer sowjetischen Kollegen ma- 
chen es jedoch wahrscheinlich, dass der 
Verschiebungsmechanismus, d. h. also ein im 
Herd wirkendes Ardftepaar mit Moment bei 


2.3 Deformationscharakteristiken und empi- 
rische Kriechfunktionen. 


2.3.1 AUgemeines. 


Auf der Grundlage seines Strukturmodells 
hat Benioff eine Theorie iber die Ent- 
stehung der Nachbeben entwickelt, die es 


Spannung 


Detormation 


Abb. 4 — da) Deformationscharakteristik fiùr rein elastiseches Verhalten 
(Hooke'scher fester Kéorper). — bd) Deformationscharakteristik fr 
# fliussiges Verhalten (Newton’sche Fliissigkeit). 


den meisten Beben iberwiegt. Die hier von 
Benioff eingefilhrte Annahme wird also auch 
durch die neueren Untersuchungen iber den 
Herdvorgang gerechtfertigt. — Das plasti- 
sche Strukturmodell ist bei Benioff mit 
einem Modell in Reihe kombiniert, das einem 


erlaubt, Deformationscharakteristiken fùr 
die unzuganglichen Teile der Erdkruste zu 
gewinnen. Diese Deformationscharakteristi- 
ken sind zusammen mit den empirischen 
Kriechfunktionen eine weitere Méglichkeit, 
die rheologischen Eigenschaften des Kru- 
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stenmaterials zu beschreiben. Dabei verstehe 
ich unter einer Deformationscharakteristik 
ein Diagramm, in dem die Deformation als 
Funktion der Zeit aufgetragen ist. 

Bei diesen Kurven hat immer eine ganze 
Schar gemeinsame Merkmale, die charakte- 
ristisch fiùr die betreffende Art der Deforma- 
tion sind und durch eine empirische Kriech 
funktion mathematisch beschrieben werden 
kònnen. So unterscheiden sich z. B. die De- 
formationscharakteristiken fir plastisches 
Verhalten von denen fir viskos  flissiges 
Verhalten dadurch, dass nach Uberschreiten 
der Festigkeit, oder genauer der St. Venant- 
Nachgebespannung, die Steigung der Defor- 


Spannung 


Deformation 


Abb. 
b) Strukturmodell fiur den Kelvin’schen festen Kòrper. 


mation nicht konstant ist. Die von Griggs 
(1939) gefundenen Kriechfunktionen enthal- 
ten neben einem konstanten Glied meist 
noch ein Glied, das sich mit dem Logarith- 
mus der Zeit Andert. 

Die in dem Benioff’schen Strukturmodell 
enthaltene RKomponente mit  elastischer 
Nachwirkung wiirde eine Deformationscha- 
rakteristik haben, bei der die Steigung der 
Deformation wàhrend der Belastung allmàh- 
lieh abnimmt, und die Deformation nach 
der Entlastung langsam auf Null zuritckgeht. 


2.3.2 Deformationscharakteristiken aus Erd- 
bebenmagnituden. 


Deformationscharakteristiken fiir die tie- 
feren Regionen der Erdkruste gewinnt man 
mit Hilfe der Herdzeit und der Amplituden 
im Seismogramm. Es làsst sich zeigen, dass 
die Quadratwurzel der ausgestrahiter Energie 
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eines Bebens proportional der elastischen De: 
formation des Krustenmaterials ist, die dem 
Beben vorausgeht. Dabei ist vorausgesetzt, 
dass die Deformation durch die Herdver- 
schiebung vollstàndig auf Null zurickgeht. 


Wird die Deformation erst allmahlich durch | 


eine Reihe von Nachbeben beseitigt, so 
stellt die Quadratwurzelsumme der Wel- 
lenenergie, wenn man sie als Funktion der 
Zeit auftràgt, den allmdhlichen Deformations- 
riickgang des Krustenmaterials dar. Ein 
solches Diagramm entspricht einer Defor. 
mationscharakteristik und gibt Aufschluss 
ùber das rheologische Verhalten der Re- 
gionen, in denen Erdbeben auftreten. Die 


5 — a) Deformationscharakteristik. 


Energiewerte der Beben gewinnt man aus 
der instrumentellen Magnitudenskala von Gu- 
tenberg und Richter (1942). Sie sind natiir- 
lieh noch immer mit den bekannten Un- 
sicherheiten behaftet, so dass auch die mit 
ihrer Hilfe gewonnenen Deformationscha- 
rakteristiken noch nicht ganz fehlerfrei sind. 


Ausserdem muss man bedenken, dass die | 


Methode, die richtige Auswahl der zu einer 
Verschiebungsflàche gehòrigen Nachbeben 
erfordert, was zweifellos nicht immer ge- 
wahrleistet ist. Schliesslich geht in die Kur- 
ve noch das Relaxationsfliessen, d. h. also 
ein allmaàhlicher Abbau der Spannung bei 
konstant gehaltener Defor mation, ein, so dass 
die Annàherung nur dann vollstindig ist, 
wenn sich das Material wie ein fester Kérpel 
mit elastischer Nachwirkung verhalt. Die 
aus Erdbebenmagnituden gewonnenen De- 
formationscharakteristiken erlauben somit 
nur eine Entscheidung, ob sich die Erdkruste 


| 
i 
i 
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n den beobachteten Zeitràumen wie ein 
ester Kòrper oder wie eine viskose Flùs- 
igkeit verhàlt; denn das plastische Ver- 
ralten ist in der Kurve fùr den festen Ké6rper 
nit enthalten. 
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Kurve besser mit den vorhin gezeisten Cha- 

rakteristiken vergleichen zu kònnen, muùsste 

man bei ihr eigentlich oben und unten ver- 

tauschen. Es zeigt sich dann sehr deutlich, 

dass der erste Ast die elastische Nachwirkung 
1,1.1935 111945 
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Abb. 6 — Deformationscharakteristik der Tiefenbeben von Tonga-Kermadec. 


9.3.3 Die Deformationscharakteristik der 
Tiefenbeben von Tonga-Kermadec. 


Teh darf Ihnen hier als besonders an- 
schauliches Beispiel eine Charakteristik von 
Benioff (1954) vorfilhren. Es handelt sich 
Um die Beben mit Herdtiefen von 70-680 km 
des Gebietes Tonga-Kermadec. Auf der Or- 
dinate ist die Quadratwurzelsumme der Wel- 


lenenergie aufgetragen, die sich aus der 


Magnitudengleichung ergibt und auf der Ab- 
szisse die Zeit. In dem Diagramm sind we 
empirische Formeln angegeben, die den De- 
formationsritckgang beschreiben. Um die 


des Materials darstellt. Die Tatsache, dass 
sich dieser Ast durch eine Funktion be- 
schreiben lisst, die keinen Term enthàlt, 
der der Zeit direkt proportional ist, be- 
deutet eine Aufspeicherung elastischer De- 
formationen ohne merkliches Fliessen fir 
ein Zeitintervall von 24 Jahren. Der zweite 
Ast der Charakteristik stellt die lineare Be- 
wegung der Verschiebungsblocke mit der Ze 
dar, nachdem die Blockierungsstelle mit dem 
grossen Beben vom 26. Mai 1932 gebrochen 
War. 

Das soeben vorgefihrte Beispiel zeigte, 
dass das rheologische Verhalten der Erd- 
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kruste bis 680 km Tiefe dem eines festen 
Korpers mit elastischer Nachwirkung ent- 
spricht. Wenn diese Eigenschaft auch nur 
filr ein Zeitintervall von 24 Jahren Gil- 
tigkeit hat, so zeigt sie doch, dass die 
Erdkruste auch in gròsseren Tiefen eine 
Festigkeit besitzt und auch bei geologisch 
langen Krafteinwirkungen nur noch  pla- 
stisech deformiert werden kann. Dies steht 
im Widerspruch zu vielen Hypothesen, die 
schon in geringen Tiefen ein viskos flissiges 
Material annehmen. 


2.4. Vereinfachte und exakte Strukturtheorien 


2.4.1 Allgemeines. 


Die dritte Méglichkeit zur Beschreibung 
des rheologischen Verhaltens der Erdkruste 
sind vereinfachte und erakte Strukturtheorien, 
die schliesslich die beste Annàherung an die 
Wirklichkeit darstellen. Es ist das ferne, 
wahrscheinlich nur sehr schwer erreichbare 
Ziel, die beobachteten Tatsachen, in unse- 
rem Falle also die seismologischen Mess- 
daten, so miteinander zu verknipfen, dass 
sie sich wieder aus wenigen elementaren, 
mathematisch formulierten Gesetzmassig- 
keiten ableiten lassen. 

Wenn wir bisher durch Strukturmodelle 
und Deformationscharakteristiken gleich- 
sam das «makroskopische» Materialverhalten, 
d. h. die Summe des Verhaltens der ein- 
zelnen Komponenten beschreiben konnten, 
so erfordert die exakte Theorie die Einfih- 
rung der Gefiigebestandteile. Die Erdkruste 
ist nicht homogen isotrop, sondern sie stellt 
ein mehrphasiges Gefiige dar. Eine theore- 
tische Behandlung ihrer Rheologie erfordert 
also von der Seismik die Auswertung und 
Hinzuziehung der Fortpflanzungsgeschwin- 
digkeiten seismischer Wellen und ihrer Un- 
stetigkeiten wie auch der ràumlichen Anord- 
nung der Bebenherde sowie die eindeutige 
Bestimmung der Verschiebungsebenen und 
Richtungen. Die Zukunftsaufgabe der Seis- 
mologie, die vielleicht an uniberbrickbaren 
Schwierigkeiten scheitern wird, besteht dann 
darin, diese skalaren und wvektoriellen Gefii- 
gedaten in àquivalenten Termen rheolo- 
gischer Gleichungen auszudritecken, um so 
zunàchst uber vereinfachte zu exakten 
Strukturtheorien zu gelangen. Dabei ver- 
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Gleichung zwischen dem Deformationstenso1 
e und dem Spannungstensor p, die das rheo- 
logische Verhalten eines Kérpers charak- 
terisiert. Das rheologische Verhalten ein- 
phasiger Gefiige làsst sich mit Hilfe der 
physikalischen Kenntnisse iber das Ve- 
rhalten der betreffenden Phase mathema- 
tisch  beschreiben. Bei mehrphasigen Ge 
fiigen kommt man manchmal mit der 
Zerlegung ideelle homogene Gefiigeele- 
mente aus. (Ein Beispiel dafir sind die? 
Mohr’schen Spannungskreise). Im Falle der 
Erdkruste wird jedoch meist eine Bette 
tung der reellen Teile und ihres theologgi 
schen Verhaltens innerhalb inhomogener Be- 
reiche notwendig sein. 


I 
I 
| 


i 


2.4.2. Das System der klassischen Kòrper. 


Den Ausgangspunkt fir die mathema- 
tisch exakte Behandlung des rheologischeni 
Verhaltens der Kugelschale der festen Erd- 
kruste, missen also vereinfachte Struktur-. 
theorien bilden. Es gilt zunàchst die rheolo-| 
gischen Gleichungen von bestimmten idea» | 
lisierten Kéòrpern aufzustellen, und danni 
durch eine Kombination dieser Gleichungen ; 
die der wirklich existenten Kéòrper immer? 
mehr anzunàhern. 

Die erste Tabelle zeigt Ihnen das System, 
der klassischen K6rper. Sie werden so ge-| 
nannt, weil sich die Theorie der klassischen | 
Physik seit jeher mit ihnen beschàftigt hat. 

Links sind die festen und rechts die: 
flissigen Kòrper angegeben. Die rheologische 
Gleichung geht fur jeden Kéòrper in zwei 
Gleichungen fir die Hauptdiagonalglieder 
und die Niehtdiagonalglieder des Spannungs- 
und Deformationstensors iber. 

Das feste Extremum ist der starre oder 
Euklidische Kòrper, dessen einzelne Teile 
immer gleichen Abstand bewahren. Unab- 
haàngig von Betrag und Richtung der Kràf- 
te entstehen keine Deformationen. Der De- 
formationstensor e ist gleich Null. Nach 
Euklid ist dieser Kòrper deshalb benannt, 
weil die Euklidische Geometrie auf der hy- 
pothetischen Fxistenz eines solechen Kér- 
pers beruht. Es hat sich allgemein einge- 
birgert, die dem unterschiedlichen rheolo- 
gischen Verhalten entsprechenden Kérper 
mit Namen von Wissenschaftlern zu belegen, 
die sie als erste nàher beschrieben haben. 


YVog 
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Das fliissige Extremum ist die sogenannte 
?ascal’sche Fliissigheit. Es ist ein Kérper, 
ler einer reinen Formànderung (e, = 0) 
;}hne Volumenànderung keinen Widerstand 
ntgegensetzt. Das Fehlen der Formelasti- 
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traditionelle Definition der Scherung zu- 
riuckzufilhren. Die Deformationscharakteri- 
stik und das Strukturmodell filr den Hooke?- 
schen Kérper zeigte ich Ihnen schon in 
einem friheren Bild. Die Theorie der_seis- 


Di] a 7a DI NI n “ATO ce 
Tabelle 1. — DAS SySTEM DER KLASSISCHEN KORPER (NACH REINER). 
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zitàt bewirkt ein Verschwinden aller Tan- 
gentialspannungen (p, = 0). 

Damit kennen wir die beiden Extrema, 
zwischen denen alle wirklich existenten K6r- 
per, also auch die Erdkruste liegt. Es sind 
physikalisch mathematische Idealisierungen, 
die in der Natur nicht vorkommen. 

In der Tabelle sind noch zwei weitere 
‘klassische Kérper angegeben. Der Hooke?- 
sche feste Kòrper genigt dem Gesetz, dass 
fir eine lineare Deformation die Spannung 
proportional der Deformation ist. Wegen 
der UnabhAngigkeit der Haupt- und Nicht- 
diagonalglieder wird das elastische Verhalten 
durch zwei unabhingige Materialkonstan- 
ten, die Kompressibilitàt x und den Sche- 
rungsmodul y ausgedrickt. Der Faktor 2 
bei den Nichtdiagonalgliedern ist auf die 


mischen Wellen zeigt, dass wir die Erd- 
kruste in erster, grober Naàherung als Hooke' 
schen festen Kòrper auffassen kònnen. 

Die Newton’sche Fliissigkeit ist ein K6rper, 
bei dem der Fliesswiderstand proportional 
der Relativgeschwindigkeit seiner Teile ist. 
Ein solcher Kérper verhàlt sich unter all- 
seitig  gleichem, konstantem, hydrosta- 
tischem Druck wie ein Hooke'scher fester 
Kòrper, d. h. seine Dichte nimmt in um- 
kehrbarer Weise zu. Ein solches Material 
lisst sich wieder durch zwei unabhàangige 
Konstanten beschreiben, die Scherviskosità.t 
n und die Volumenviskositàt 7. Letztere 
wird meist vernachlassigt. Das Struktur- 
modell und die Deformationscharakteristik 
dieses Kérpers zeigte ich Ihnen ebenfalls 
schon im Bild. 
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2.4.3 Die rheologischen Kòrper im engeren 
Sinne. 


Durch eine Kombination der Gleichungen 
fiir den Hooke'schen Kérper und die New- 
ton’sche Flissigkeit (Auflòosung nach e, und 
Addition) erhàlt man einen rheologischen 


Tabelle 2. 
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— DAS SySTEM DER LINEAREN KòoRPER (NACH REINER). 


Art kombinieren. Als Kelvin'schen  festeni 
Kéòrper bezeichnet man ein Material mit der | 
charakteristischen Eigenschaft der clasti- 
schen Nacmwirkung. Sein Strukturmodell ungi 
seine Deformationscharakteristik hatte ich 
Ihnen ebenfalls schon in einem friihereni 
Bild gezeigt. 
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Kéorper im engeren Sinne, die sogenannte 
Maxwell'sche Pliissigkeit. Diese Flissigkeit 
zeigt die charakteristische Figenschaft der 
Relazation, d. h. der allmahlichen Abnahme 
der Spannung bei konstanter Deformation. 
Fiùr die Erdkruste bedeutet das, beim 
Vorhandensein einer Maxwell-Komponente, 
dass die durch Blockierung der Herdver- 
schiebung aufgespeicherten Spannungen, 
teilweise durch Relaxation abgebaut werden 
kònnen. Ich erwàhnte schon, dass dieser 
Faktor in die Deformationscharakteristiken 
aus Erdbebenmagnituden mit eingeht. 
Man kann die rheologischen Gleichungen 
fur den Hooke’schen Kéòrper und die New- 
ton’sche Flissigkeit noch in einer anderen 


Die Charakteristik der Tiefenbeben von, 
Tonga-Kermadece hatte uns gezeigt, dass 
sich die Erdkruste bei Annahme eines im 
Herd wirkenden Kràftepaares mit Moment, 
fur Zeiten in der Gròssenordnung von 25 
Jahren wie ein Kelvin’scher fester Kéòrper 
verhàlt, also durch die in der Tabelle an- 
gegebene Gleichung mathematisch beschrie- 
ben werden kann. 

Eine Verallgemeinerung der rheologischen 
Gleichungen stammt von Hohenemser und 
Prager (1932): 


dy + a, to + d2 6 + 03 Po + a Do = 0. 


Sie umfasst alle bisher 
rheologisechen Gleichungen 


besprochenen 
und darùber 
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inaus noch einige, auf die hier jedoch nicht 
àher eingegangen werden kann. a, bis a, 
ind die rheologischen koeffizienten (7 und 
sy und y.). Wenn sie wie bisher konstant 
ind, so spricht man von linearen oder spe- 
iellen Kbrpern. Meist sind sie jedoch bei 
en allgemeinen Kéorpern mit dem Span- 
ungs- oder Deformationszustand variabel. 
)as d, in der Gleichung von Hohenemser 
ind Prager bedeutet die St. Venant-Nach- 


Lite 
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das. Studium des. Herdvorganges tekto- 
nischer Erdbeben eine wichtige Rolle. Es 
ist bei bekanntem Herdmechanismus mé- 
glich, Deformationscharakteristiken fiir die 
Erdkruste zu gewinnen, die wiederum die 
Grundlage fir vereinfachte Struktur- 
theorien bilden. Exakte Strukturtheorien 
erforden die Einbeziehung noch anderer, 
seismischer und geologischer Daten, wo- 
durch die Problemstellung zur Zeit noch zu 
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Abb. 7- a) Deformationscharakteristik. — d) Relaxationskurve. — c) Strukturmodell fir die 


Maxwell’sche Flissigkeit. 


Jebespannung, weil die meisten Kéòrper, wie 
wuch die Erdkruste, die man filr kleine 
Spannungen als festen Kòrper ansehen kann, 
anfangen nachzugeben und plastisch zu 
fliessen, wenn eine gewisse Spannung, eben 
diese Nachgebespannung, erreicht ist. Der 
Spezialfall p, = # ist die rheologische Gleich- 
ang fiùr den St. Venant-Kòrper. 

Wenn die Nachgebespannung verschwin- 
det, so hat man die Klasse der Flissig- 


keiten. Die Materialien, bei denen die 
Spannung, die einen Bruch bewirkt, vor 


fem Nachgebepunkt erreicht wird, bilden 
die Klasse der spròden festen Kéòrper. Im 
umgekehrten Falle spricht man von pla- 
stichen K6rpern. 


3. — SCHLUSSBEMERKUNGEN. 


Mein Vortrag sollte Ihnen die Méglichkei- 


ten der rheologischen Deutung seismischer 


Daten aufzeigen. Bei dieser Deutung spielt 


kompliziert wird. Aber auch die aus Erd- 
bebenmagnituden gewonnenen Deforma- 
tionscharakteristiken sind noch mit erheb- 
lichen Unsicherheiten behaftet. Es emp- 
fiehlt sich zur Ùberwindung dieser Fehler- 
quellen: 

1. die instrumentelle Magnitudenskala 
so weiter zu entwickeln, dass die von ihr 
gelieferten Energiewerte als gesichert an- 
gesehen werden kònnen. 

2. die Lésungen fur die Herdvorgange 
durch Auswertung der ersten Einsàtze der 
Transversalwellen eindeutig zu machen. 

3. die Parameter der Herdverschie- 
bungen (Lage der Verschiebungsflàche, 
Betrag und Richtung des Verschiebungs- 
vektors) mit Hilfe der stereographischen 
Projektion zur  statistischen Ermittlung 
zusammengehoriger Beben heranzuziehen. 


Wenn auch die rheologische Deutung der 
seismischen Messergebnisse noch am An- 
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fang steht, so verspricht sie doch fiir die 
Zukunft, dem Geologen ein umfangreiches 
Tatsachenmaterial zu liefern, das ihn davor 
bewahrt, falsche Anschauungen iber die 
Dynamik der Erdkruste zu entwickeln. 


RIASSUNTO 


Grazie alla interpretazione reologica dei dati 
sismici, lo studio dell’andamento di epicentro 
dei terremoti di carattere tettonico assume 
un'importanza particolare. È così possibile 
determinare grazie al conosciuto meccanismo 
di epicentro e grazie all’opportuna scelta di 
una superficie di spostamento i relativi ter- 
remoti successivi, e le caratteristiche di defor- 
mazione della grandezza dei terremoti super- 
ficiali per le regioni più profonde della crosta 
terrestre. Queste caratteristiche di deforma- 
zione costituiscono ‘insieme con i modelli 
strutturali e le funzioni empiriche di scorri- 
mento le prime approssimative possibilità 
di descrizione del comportamento geologico 
dei corpi geologici. Esse formano la base per 
le teorie strutturali semplificate. Le esatte 
teorie strutturali necessitano l'apporto di 
ancora altri dati sismici e geologici, con il 
che la impostazione del problema viene, per 
il momento, ancora complicata. La valuta- 
zione finora fatta dei risultati delle misure 
sismologiche mostra che la crosta terrestre, 
în un periodo di venticinque anni, fino alla 
profondità di circa 700 km, si comporta 
come un corpo solido di Kelvin con effetti 
elastici. 


ABSTRACT 


Thanks to the rheological interpretation of 
seismic data, the study of the trends of epicen- 
tres in ecarthquakes of tectonic character is 
acquiring particular importance. In this 
manner, owing to the known mechanism of 
the epicentre and to a suitable choice of the 
surface of shifting, it becomes possible to 
determine the subsequent carthquakes involved 
and the features of the deformation of the 
size of superficial earthquakes in the deeper 
regions of the earth’ s erust. These deformation 
features, together with the structural models 
and empirical functions of shifting, constitute 
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the first approrimate possibility of describini 
the geological behaviour of geological bodies 
They constitute bases for simplified stru 
tural theories. Eract structural theories 
require the contribution of other seismic and 
geological data, and, thus, the posting up of 
the problem is still complex. The study of 
the results of seismic measurements, carried! 
out so far, has shown that the crust of the 
earth, during the past 25 years, and to the 
depth of about 700 kilometres, has been behav- 
ing as a Kelvinîs solid body with elastie 
effects. 


ZUSAMMENFASSUNG 


Bei der rheologischen Deutung seismischer | 
Daten spielt das Studium des Herdvorganges | 
tektonischer Erdbeben eine wichtige Rolle. Es | 
ist bei bekanntem Herdmechanismus und bei | 
richtiger Auswahl der zu einer Verschiebungs- | 
fliche gehòrigen Nachbeben mòglich, Defor-| 
mationscharakteristiken aus —Erdbeben-. 
magnituden fiir die tieferen Regionen der | 
Erdkruste zu gewinnen. Diese Deformations- | 
charakteristiken sind zusammen mit Struktur- | 
modellen und empirischen Kriechfunktionen | 
die erste angendherte M òglichkeit zur Beschrei- | 
bung des rheologischen Verhaltens geologischer | 
Kòrper. Sie bilden die Grundlage fiir verein- | 
fachte Strukturtheorien. Exakte Struktur-| 
theorien erfordern die Einbeziehung noch 
anderer seismischer und geologischer Daten, 
wodurch die Problemstellung zur Zeit noch 2w 
kompliziert wird. Die bisherige Auswertung 
seismologischer Messergebnisse zeigt, dass sich 
die Erdkruste bis ca. 700 km Tiefe in einem 
Zeitintervall von 25 Jahren wie ein Kelvin- | 
scher fester Kòrper mit elastischer Nachwir- 
kung verhalt. 
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Absorption of Stationary Elastiec Vibrations in Rocks 


E. V. KARUS 


A quantitative interpretation of the ti- 
Lamical characteristics of seismic waves in 
he Earth, revealed by the study of real 
nedia structure, is possible in cases, when 
he parameters of elastic waves attenuation 
n rocks are known. It is also important 
or a correct understanding of physical na- 
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bration. The elastie power supplied by the 
coil-moved vibration equal to 50 watt. This 
vibrator is used to set up continuous vibra- 
tions at frequencies ranging from 40 c/s to 
5.000 c/s. It is known that stationary ela- 
stic vibrations comprise the superposition 
of compressional, shear and surface (Ray- 
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ture of propagation of elastic waves and 
study of mechanical properties of rocks. 

To measure parameters, characterizing 
livergence and absorption of seismie waves, 
the seismoacoustie method based on ampli- 
tude-and-phase measurement of elastic vi- 
brations generated by a source of stationary 
harmonic vibration in rocks «in situ »: was 
used (1). 

For this purpose a special portable appa- 
rature was constructed. The elastic waves 
ire generated by the electrodynamical vi- 
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leigh) waves. [The dominant is the Ray- 
leiech wave (2)]. These vibrations excited in 
the rock can be registered with maximum 
magnification about 20.000.000. To raise the 
effective sensitivity of the receiving device a 
special filtering system is used. The response 
characteristics make us enable to filtrate 
the signal within the frequeney band of 
about 2 c/s for any frequency of excitation. 

rca gives an example of seismoacoustie 
observations in a mine at a depth of 250 
metres. The observations were carried out 
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in December of 1957, in silvinite potassium 
salt. The profile is 75 metres long. The 
observations were conducted with the inter- 
val of 0.5 meter. This resulted in the crea- 
tion of a system of reversed and overlapping 
amplitude (fig. 1a)-and-phase (fig.1b) curves, 
graphs characterizing decrease of amplitude 
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wavelength 3 m., the value of thef 
phase velocity of the compressional wavel 


determined by the formula: ti 
dl TOSSE 
Vor Vpp dI def i 


where dx is the distance between the ondu- 
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and phase shoft with distance. These expe- 
rimental data can be used to determine by 
the graphical method of difference the pha- 
se velocity of the dominant surface wave 
Vor, the phase velocity of compressional 
waves, Vpp index of the divergence func- 
tion « n » and absorption coefficient. 

In our example the mean value of the 
phase velocity Vpg = 2.280 mf/sec., .the 
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lation extrema on the phase curve and | 
amplitude curve gives the value of the com- 
pressional wave velocity Vp»p = 4.200 m/sec. 
The index of the divergence function « n » | 
can be determined by a graphical method 
of difference from the system of overlapping | 
amplitude curves (fig. 1e). In our case 
n = 
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The absorption coefficient can be deter- 
lined by a graphical way from system of 
The absorption 


verse curves (fig. 1d). 


VIBRATIONS IN ROCKS 127 


These seismoacoustie parameters were de- 


termined in homogeneous rocks occurring 
near the Earth’s surface, such as loess-like 
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has the value x = 
The absorption decrement, the absor- 
ption quality for the wavelength A — 0.13. 
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The seismoacoustie method was used to 
measure the phase velocities, divergence in- 
dices, coefficients and decrements of the ab- 
sorption of armonie elastic waves with fre- 
quencies ranging from 80 to 4.500 c/s. 


sandy loams, porphyrites, gneisses. Observa- 
tions in mines helped to determine seismo- 
acoustical parameters of rocks occurring at 
depths of 150-270 m., such as: acmite cherts, 
silvinite, jaspilite, different kinds of iron ore 
(magmetite, gematite, martite). 


Results of determining the seismoacou- 
stical parameters are as follows: 


1) On fig 2 we can see the chaning of 
the phase velocity of the dominant wave 
with the frequency for different rocks. For 
the rocks wich occur at the Earth's surface 
velocity increases with the frequency rise, 
i. e. the phenomenon of « Anomalous » de- 
pression is observed for dominant waves 
which in seismoacoustics seem to be surface 
waves. But the silvinites have normal di- 
spersion, i. e. the main phase velocity de- 
creases with frequency. 

2) The comparison of the given data on 
fic. 3 leads to the conclusion that it is 
possible to differentiate rocks by absorption 
of elastie waves. Great absorption is cha- 
racteristic of loess-like sandy loams. Gneis- 
ses have greater absorption than porphyri- 
tic rocks. 

Metamorphycal rocks and silvinite oc- 
curring at depths of 150-220 m. are chara- 
cterized by lesser values of x and A4 than 
those occurring near the Earth's surface. 
Mine pressure and absence of decay pro- 
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cesses stipulate more elasticity and lesser 
values of absorption parameters at a 
depth. 


3) Determinations of x obtained for 
different rocks show that in the overwhel- 
ming majority of rocks studied x increases 
with frequency by a linear law within a 
wide frequency range, i. e. the value of the 
absorption coefficient is proportional to the 
frequency of excited oscillations: 


== BI 


The value 6, the functional coefficient in 
this equation is in practice determined 
by the slope angle of the. straight line 
approximating the graph of dependance 
Lt L0.f. 

This table given the results of determin- 
ing f for different rocks. 


Table 1 

Name of Rock RIGRIOAOEI b (sec/m)x 104 
al SA IS) si eESI 
Gneisses' . . 0 SIAE 
Porphyrites . 0 152 
Martitic ore . 262 2.0 
Jaspilites 212 STO 
Silvinites 247 0.6 
Magnetito-he- 

matitie ore 267 0.2 
Acmite cherts 267 0.4 


4) The values of the absorption decre- 
ment 4 of a rock differ, though the sensible 
law of change of A4 with frequency is ob- 
served (fig. 4). This can be seem from the 
demonstrated diagram where changes with 
frequency are plotted for: gneisses, porphy- 
rites, silvinite. The correlation of average 
ralues of phase velocity Ver and absorp- 
tion decrement A for different rocks shows 
(fig. 5) that rocks possessing a greater ab- 
sorption coefficient are characterized by @ 
low phase velocity, i. e. inverse proportio- 
nality is observed between 4 and Vpp. 
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In conclusion we want to say, that 
thorough investigation of absorbing proper 
ties of rocks with the help of seismoacou 
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stics may yield experimental materials for? 
studying the laws of the propagation of | 
elastic waves in real media. Im particular, | 
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he data obtained by us confirm the con- 
lusion made by B. V. Deryagin who has 
xplained the nature of seismic wave ab- 
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sorption based on the use of elastie after- 
working for a specially chosen function of 
afterworking (*). 


ABSTRACT 


The seismoacoustie method based on am- 
plitude and phase measurements of elastie 
oscillations caused by a source of stationary 
harmonic oscillations in rocks is used to 
study the character of divergence and ab- 
sorption of seismic waves. The results of 
the experimental study of the absorbing 
properties of rocks by the seismoacoustie 
method make it possible to differentiate rocks 
by absorption parameters. The greatest ab- 
sorption is acquired by sedimentary rocks, 
the least — by erupted and metamorphized 
rocks. Inverse dependance between the veloci- 
ty of elastic waves and absorption decre- 
ment has been observed for different types of 
rocks. It was shown that for the prevailing 
majority of the rocks investigated the ab- 
sorption coefficient increased with frequency 
under the linear law. 
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It is pointed out that the experimental data 
obtained confirm the conclusions made from 
the theory developed by B. V. Derjagin based 
on the phenomenon of the elastic after-effect. 


RIASSUNTO 


Il carattere di divergenze e d’assorbimento 
delle onde sismiche è stato investigato me- 
diante il metodo sismo-acustico basato sulle 
misurazioni di ampiezze e fasi delle oscilla- 
zioni quali sono eccitate nelle roccia da una 
sorgente d’oscillazioni armoniche stazionarie. 

I risultati d’investigazione sperimentale 
mediante il m. s.-a. d’assorbimento della roc- 
cia permettono di differenziare le roccie diver- 
se secondo i parametri d’assorbimento. L'as- 
sorbimento massimo è proprio di roccia se- 
dimentaria il minimo di roccia d’eruzione e 
di roccia sottoposta a un metamorfismo. 

La proporzionalità inversa è stata osser- 
vata tra la velocità delle onde elastiche e la 
diminuzione d’assorbimento per i tipi diversi 
di roccia. È dimostrato che il coefficiente d’as- 
sorbimento è aumentato linearmente con la 
frequenza. È osservato il fenomeno della di- 
spersione anomala della velocità di fase. 

I dati sperimentali ottenuti confermano le 
conclusioni della teoria basata sul fenomeno 
d’elasticità in seguito a quella svolta da 
B.V. Derjagin. 
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A propos de lusage du champ magnétique terrestre pour 


LIVa . . LI. Lalli I 
l’étude des rayons cosmiques ou de l’activité magnétique 


PIERRE-NOÉL MAYAUD 


Depuis plusieurs années déjà, on a cherché 
, déterminer expérimentalement la position 
lu minimum d’intensité de la composante 
rucléaire en fonction de la latitude, et ra- 
»idement des écarts considérables, variant 
l’ailleurs avec la longitude, ont été consta- 
és entre cette position et l’équateur géo- 
nagnétigne, alors que la théorie prévoit leur 
*‘oincidence. Des hvpothèses diverses (*) ont 
té avancées pour rendre compte de tels 
;carts; mais derniérement, P. Rothwell a 
nontré qu’ils coincidaient au moins dans 
es régions africaines — avec les anomalies 
lu champ magnétique terrestre (?). 

Or nous avions eu l’occasion (*) (*) d’at- 
‘irer l’attention des géomagnéticiens sur le 
‘ait que le champ géomagnétique, actuel- 
ement utilisé pour ordonner les phénomènes 
magnétiques observés, était sans doute inap- 
he a remplir ce ròle. Certes, il avait eté 
égitime d’abandonner les valeurs au sol 
pour un tel usage devant l’évidence que les 
sorpuscules responsables des phénomènes ne 
subissent pas l’influence de ce champ au sol, 
souvent fortement déformé par des anoma- 
lies superficielles; mais n’était-ce pas tomber 
dans l’excès inverse que de lui substituer 
le champ géomagnétique, pure abstraction 
mathématique ne conservant de l’analyse 
sphérique harmonique des données d’obser- 
vation que l’unique premier terme, alors que, 
seule, la fonetion mathématique comprenant 
fous les termes de cette analyse pouvait 
prétendre décrire de manière approchée mais 
significative la réalité physique visée? De 
ceci, une preuve en quelque sorte mathéma- 
tique est donnée par les résultats de l’ana- 


lyse qui montrent que l’importance relative, 
par rapport au premier terme, des autres 
termes est de 14.7% au sol, 5.4% è 6.300 
km d’altitude, 1.8% à 25.000 km et 0.9% 
à 57.000 km: le champ géomagnétique ne 
commence done à bien représenter le champ 
réel qu'au delà de 30.000 km (*); aux alti- 
tudes inférieures, il ne peut en fait pas plus 
prétendre que les valeurs magnétiques au 
sol ordonner effectivement les phénomènes 
observés, et c’est pourtant peut-étre à ces 
altitudes, où l’intensité du champ commence 
à devenir beaucoup plus forte, que la forme 
réelle du champ aura toute son importance 
dans l’étude des phénomènes. De cette con- 
clusion toute théorique, une preuve expé- 
rimentale était tentée en montrant que les 
coordonnées magnétiques (inclinaison et dé- 
clinaison) qui ordonnaient le mieux les phé- 
nomènes d’activité magnétique ce-là qui 
sont la manifestation la plus directe d’une 
cause corpuscolaire — étaient représentées 
par la configuration réelle du champ vers 
3.000 à 5.000 km d’altitude, telle qu'elle 
peut ètre déduite de l’analyse de E. H. Ves- 
tine (#). La signification d’un tel résultat 
risque cependant d’ètre pleine d’équivoques, 
et sans doute ne les avions-nous pas entié- 
rement dissipées dans la présentation que 
nous en avions faite ([3] p. 91, [4], p. 51); 


(*#) Les 5% des 6.300 km causent des dé- 
formations parfois considérables des isoclines; 
ainsi, dans les régions sibériennes, les courbes 
qui représentent la projection sur la surface 
de la terre de ces isoclines sont distantes de 
600 km des courbes représentant les isoclines 
géomagnétiques correspondantes. 
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c'est pourquoi nous essaierons à nouveau 
d’exposer cette signification (*). 

Nous noterons d’abord que, si les géoma- 
gnéticiens — et après eux les cosmiciens — 
ont choisi le champ géomagnétique pour 
ordonner les phénomènes, c’est qu’ils se 
trouvaient devant un problème tridimen- 
sionnél, à savoir le mouvement des corpuscu- 
les dans un espace à trois dimensions où 
existe un champ magnétique qui lui aussi 
est tridimensionnel, et que ce champ « géo- 
magnétique » leur était un moyen commode 
de décrire le champ tridimensionnel de la 
terre. L’idéal serait de prendre le champ ma- 
gnétique tridimensionnel tel qu'il peut étre 
déduit en tout point de Vespace à partir de 
analyse sphérique. Mais à qui connaît d’une 
part la complexité du calcul des trajectoires 
dans le champ d’un dipÒle, il est évident 
qu’une telle solution apparaît impossible è 
retenir pour les études théoriques; et d’autre 
part comment ordonner les observations fai- 
tes à la surface de la terre (espace à deux 
dimensions) par une quantité tridimension- 
nelle (le champ magnétique réel) (**)? Sans 
doute est-il justifié d’utiliser le champ géo- 
magnétique pour des calculs théoriques, d 
condition toutefois de ne pas vouloir chercher 
ensuite une coincidence précise entre pré- 
visions ainsi obtenues et observations: une 
telle coincidence ne peut ètre puisque le 
champ réel n'est pas le champ géomagné- 
tique. Mais une telle simplification n’étant 
pas possible pour ordonner les observations 
elles-mémes, il deviendra nécessaire de s’o- 
rienter vers une solution intérmédiaire. 

Pour en comprendre la portée, nous ferons 
d’abord une remarque de vocabulaire: l’ex- 
pression « champ au sol» — comme celle de 
«champ è une altitude donnée » — est équi- 
voque, car ce «champ aux sul» n’est en 
fait qu’une coupe à deux dimensions dans 
le champ réel qui, lui, est tridimensionnel 


(*) Nous voudrions ici remercier Mr. E. 
Thellier, qui nous a aidé par ses critiques à 
clarifier notre pensée. 

(**) Bien que le champ géomagnétique soit 
lui aussi tridimensionnel, on ne se heurte pas 
à la méme difficulté dans son utilisation; par 
exemple, sur la verticale d’un lieu de la sur- 
face de la terre, inclinaison et déclinaison sont 
constantes, elles ne le sont pas dans le cas du 
champ réel, 
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comme tout champ (*); et pourrait-0 
ajouter, le champ géomagnétique, considé 
vis à vis de la réalité physique existant 
n’est lui-méme qu’une telle coupe, c’est 
dire que, à parler en toute rigueur, il net 
représente le champ réel que sur la surfaceli 
de la sphère de rayon infini, concentriqueli 
à la terre. Par conséquent, aucun de tous 
ces champs — au sol, à une altitude quel! 
conque, ou géomagnétique — ne peut suffir I 
à ordonner les phénomènes observés, bien 
que chacun d’eux représente le champ réell 
sur la surface d’une sphère donnée, ceci à\ 
l’approximation près de l’analyse sphéri-l 
que (*). Il a été commode, et ce n’était rien) 
de plus que cela, d’utiliser la « coupe » re- 
présente par le champ au sol, puis on lui all 
substitué celle que représente le champ géo- 
magnétique; mais cette dernière solution! 
n’est plus suffisante è cause de la finesse plus | 
grande atteinte par les observations, et il 
devient nécessaire d’utiliser une « coupe » 
intermédiaire entre le champ au sol et le} 
champ géomagnétique. Le critère qui peut | 
permettre de faire le choix de cette coupe 
inermédiaire est simple; ainsi, lorsque la théo- i 
rie montre que dans le champ d’un ipo li 
tel phénomène devrait avoir une intensità | 
constante à une latitude donnée, la « coupe » | 
la meilleure sera celle qui manifestera le | 
mieux cette constance, et on sera alors | 
conduit pour ordonner le phénomène è uti- | 
liser les « valeurs magnétique » è une alti- | 
tude donnée. I 

Certes il ne se passe rien de spécial à une | 
telle altitude; la seule réalité physique agis- | 
sante est le champ réel dans tout l’espace, | 
et la coupe ainsi faite n’en donne qu’une | 
image conventionnelle. On peut dire d’elle 
qu'elle est l'image la plus commode pour 
ordonner les phénomènes, et l’avantage cer- | 
tain qu’elle procnre est de supprimer des 


(*) Il faudrait employer pour ètre exact 
l'expression « valeur magnétique », et non pas 
«champ ». 

(**) On notera que cette approximation 
n'est pas moins bonne que celle-là méme qui 
existe pour le champ géomagnétique puisque 
l’une et l’autre sont celles de la méme analyse 
sphérique harmonique des mémes données ex- 
périmentales. Par contre, utiliser le champ 
géomagnétique ailleurs qu’à l’infini ou è de 
grandes distances de la terre est introduire 
une approximation supplémentaire. 
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vux problèmes provoqués par l’utilisation du 
hamp géomagnétique; ou, tout au moins 
vudrait-il, avant de chercher des explica- 
ons aux écarts observés entre observations 
b champ géomagnétique, voir si ces Gearts 
e peuvent ètre réduits par l’emploi d’une 
utre « coupe » — le champ géomagnétique, 
ous l’avons dit, n’est en fait au plan des 
bservations et de la réalité q’une « coupe » 
armi d’autres — plus représentative du 
hamp réel agissant. 

La complexité ainsi introduite dans l’étu- 
@ des phénomènes qui dépendent du champ 
nagnétique terrestre est évidente; car cha- 
ue observatoire ou lieu d’observation de- 
rait se voir attribuer des inclinaisons ma- 
nétiques multiples selon le type de phé- 
Lomène; et, de plus, il faudrait tenir compte 
le la variation séculaire. Mais aussi long- 
emps que l’on refusera une telle complexité, 
I semble que l’on se heurtera inévitablement 
| des effets parasites dans  l’interpréta- 
ion des phénomènes, et ceci inutilement. 

Les conclusions précédentes avaient été 
)btenues à partir de résultats expérimen- 
aux provenant des seules regions de haute 
atitude; c’est là seulement en effet qu’ar- 
ivent les corpuscules responsables des va- 
iations rapides du champ magnétique ob- 
ervées à la susface da la terre. Les rayons 
:osmiques permettent, semble-t-il, de con- 
irmer de telles conclusions en montrant 
eur val'idité pour les régions de latitude 
moyenne ou équatoriale. 

Pour cela, nous utiliserons les mesures 
mentionnées ci-dessus (2) et reprendrons 
l’autres mesures (*) (9). Dans l’utilisation 
le telles données, qui souvent ont été en- 
reprises surtout pour déterminer l’équateur 
les rayons cosmiques, nous ne chercherons 
pas à déterminer en lui-méme un tel équa- 
seur; en effet déterminer l’abscisse d’un mi- 
rimum sur une courbe expérimentale est une 
)pération sujette è trop d’erreurs. Mais, 
lonnant la méme importance aux mesures 
‘aites à toute latitude, nous chercherons le 
système de coordonnées magnétiques, c’est- 
\-dire encore l’altitude à laquelle les valeurs 
nagnétiques réelles permettent d’obtenir la 
meilleure symétrie entre les deux hémisphères 
pour l’intensité des rayons cosmiques en 
‘onction de la latitude, ou encore la meil- 
leure homogénéité entre différents méridiens 
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pour un méme hémisphère, en partant dn 
principe qu’avant tout autre cause de varia- 
von de ce phénomène, è latitude magnétique 
égale doit correspondre intensité égale. Nous 
emploierons systématiquement comme- ab- 
scisse la latitude magnétique au lieu de 
l’inclinaison bien que la notion de latitude 
ne puisse en fait éètre définie que pour le 
champ du dipòle; une telle liberté est per- 
mise en tant que la relation mathématique 
(te 1 = 2tg ©) qui lie les deux quantités 
dans le champ d’un dipòle et que nous 
conservons arbitrairement ici est une fonc- 
tion univoque et continue; et, parce que 
cette «latitude » a l’avantage de fournir un 
paramètre d’espace qui est grossièorement 
en relation linéaire avec les distances le long 
des méridiens, ce que ne fait pas l’inclinaison 
on évite une concentration des points dans 
les régions polaires et leur dispersion dans 
les régions équatoriales. Les latitudes ma- 
gnétigues à chaque altitude ont été dédui- 
tes des données de E. H. Vestine (5). 

La figure 1 représente la variation de 
l’intensité de la composante nucléaire en 
fonction de la latitude magnétique au sol, 
à 300 km, à 1.000 km, 5.000 km d’altitude 
et du dipòle. Les échelles d’intensité qui 
varient avec chacun des ensembles de me- 
sures sont indiquées. Les cercles correspon- 
dent aux latitudes Nord, les croix aux la- 
titudes Sud. 


A) Les données de D. C. Rose (*), recueil- 
lies lor des voyages du « Labrador » autour 
de l’Amérique de Nord et de « L’Atka » dans 
l’Antarctique avec aller par le Pacifique et 
retour par l’Atlantique, ont élé utilisées de 
la manière suivante: 1) étant donné le très 
grand nombre de points dont chacun cor- 
respond à douze heures d’observation, on a 
fait la moyenne des intensités moyennes ob- 
servées dans des aires géographiques limitées 
en gros par des méridiens de 4 degrés en 
4 degrés et Aes parallèles de 2 degrés en 
2 degrés; 2) pour jes valeurs ainsi obtenues, 
on a mesuré la latitude magnétique aux 
différentes altitudes ou au sol, correspondant 
au barvcentre de chacun des groupes de 
points contenus dans les aires précédentes; 
3) on a fait alors à nouveau la moyenne des 
valeurs correspondant è des tranches de 
latitudes magnétiques allant de 5 en 5 de- 
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grés; 4) pour les latitudes 20° N à 500 N, 
les écarts à la moyenne des intensités ont 
été calculés et sont représentés sur les gra- 
phiques par des barres proportionnelles; cet- 
te tranche de latitude représente trois pas- 
sages dans l’Atlantique Nord et un passage 
dans le Pacifique Nord; 5) les courbes tra- 
cées l’ont été à partir des seuls points de 
l’hémisphère Nord; 6) entre les latitudes 
10° N et 50° S, on a porté les points indi- 
viduels obtenus en 2); ces points représen- 
tent les deux passages de « l’Atka » à ces 
latitudes (le trajet retour par l’ Atlantique 
est formé par l’ensemble de points — pe- 
tites croix — qui sont très au-dessus de la 
courbe moyenne dans le cas du champ au 
sol, à 300 Km et à 1.000 km). 


B) Pour les données P. Rothwell (2), on a 
mesuré la latitude magnétique aux diffé- 
rentes altitudes on au sol pour chaque point 
— chacun d’eux correspond à six heures 
d’observation —, puis l’opération 3) pré- 
cédente a été effectuée. Les données utili- 
sées correspondent à deux voyages succes- 
sifs du « Roxburgh» dans le sens Sud-Nord 
de Cape Town à Southampton par la còte 
Quest de l’Afrique. Chaque point du gra- 
phique est la moyenne de cinq à dix points 
observés. Les courbes tracées l’ont été à 
partir des seuls points de l’hémisphère Nord. 


0) Pour les données M. Oda, la latitude 
magnétique aux différentes altitudes ou au 
sol a été mesurée pour chaque point — 
cehacun d’eux correspond à 24 heures d’ob- 
servation —. Pour les point Sud dont la 
latitude est supérieure à 50°, de méme que 
pour tous les points Nord, on a porté sur 
le graphique les points individuels; pour les 
points Sud dont la latitude est comprise 
entre 0 et 50°, on a effectué l’opération 3). 
Ces données correspondent géographique- 
ment à un trajet du «Soja » depuis l’équa- 
teur vers 100° E de longitude. jusqu’au 
cerele polaire Antaretique vers 70° E en 
passant par Cape Town et retour à peu près 
par la mème voie jusqu’au Japon via Sin- 
gapour. Sur ce graphique, chaque point cor- 
respondant à une moyenne de mesures est 
ordinairement la moyenne de 3 à 5 mesures 
individuelles, parfois beaucoup plus. Les 
courbes tracées l’ont été à partir des seuls 
points de l’hémisphère Sud. 
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Sur cette figure, on peut faire les remar- 
ques suivantes. Les mesures A, aux latitudes 
moyennes Nord, se regroupent le mieux, 
selon les écarts à la moyenne figurés pour 
chaque cercle, pour 1.000 ou 300 km d’al 
titude; tandis que les mesures Sud de l’alle 
de I’ « Atka » restent toujours à l’intérieur 
des marges d’écart par rapport à la courbe 
moyenne Nord, l’anomalie dans l’intensité 
des rayons cosmiques, qui apparaît aux la- 
titudes équatoriales dans le cas du champ 
du dipòle pour les mesures du retour de 
l’«Atka », se développe et semble exister 
aussi aux latitudes moyennes Sud. Les me- 
sures B apparaissént étre le mieux coordon- 
nées quant à la comparaison des deux hémis- 
phères vers 1.000 km d’altitude; l’écart 
qui subsiste alors entre 10° et 20° est certai- 
nement beaucoup moins important que ce- i 
lui qui apparaît avec le champ au sol entre 
20° et 50°; la question resterait posée deb 
savoir sì l’altitude de meilleur coordinationi 
varierait avec la latitude, mais de nouvelles $ 
mesures seraient sans doute nécessaires pour? 
répondre à cette nouvelle question. Dans les} 
mesures C, les points Nord restent systé-| 
matiquement au-dessus des points Sud, l’é-. 
cart étant cependant le plus faible dans le 
cas du champ à 1.000 ou 5.000 km. Ce qui! 
est sans doute le plus remarquable est que! 
avec le champ du dipéle, l’inflexion (ou le) 
maximum) de la courbe tracée au travers! 
des valeurs Sud s’amorce dès 35° de lati-| 
tude; et ceci entraînerait évidemment une: 
difference considérable d’avec les mesures A | 
et B, à supposer que, après normalisation 
des intensités, on cherche à faire une super- 
position des courbes A, B et C pour les 
comparer; de ce point de vue, les courbes G 
pour 1.000, 300 km vu au sol apparaissent | 
beaucoup plus normales. Enfin, la disper- 
sion des points au-dessus des latitudes 500 S 
correspond à une aire géographique relati- 
vement restreinte; elle semble done die plus 
aux rayons cosmiques eux-mémes plutòt 
qu’à des anomalies magnétiques. 

En conclusion, les trois séries de mesures 
ici étudiées semblent bien confirmer la con- 
clusion obtenue antérieurement pour les seu- 
les hautes latitudes et pour un autre type 
de rayonnement corpusculaire: le champ du 
dipòle s’avère incapable d’ordonner, aux la- 
titudes moyennes ou équatoriales, les in- 
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tensités observées de la composante nucléai- 
re des rayons cosmiques. Selon la termino- 
logie proposée, la « coupe intermédiaire » qui 
permettrait d’ordonner au mieux de tels 
phénomènes serait représentée par les va- 
leurs réelles du champ magnétique vers 
1.000 à 300 km d’altitude. Cette altitude 
demanderait évidemment à ètre précisée 
par des mesures effectuées sur les longitudes 
les plus diverses de part et d’autre de l’é- 
quateur. 

Nous noterons seulement qu’une compa- 
raison entre les altitudes des «coupes in- 
termédiaires » qui se révèlent les meilleures 
pour ordonner soit les phénomènes d’acti- 
vité magnétique soit ceux de rayons cos- 
miques ne doit pas étre serrée de trop près. 
Car d’une part, les résultats d’activité ma- 
gnétique utilisés dans notre étude précé- 
dente (*) proviennent de moyennes annuelles, 
lesquelles  représentent par conséquent la 
superposition de multiples phénomènes, ce 
qui tend sans doute à adoucir considérable- 
ment les anomalies du champ magnétique 
réel, tandis que les résultats de rayons cos- 
miques étudiés dans cette note proviennent 
de mesures quasi instantanées; et d’autre 
part, les résultats magnètiques sont le fruit 
d’un phénomène secondaire, c’est-à-dire la 
superposition des champs magnétiques pro- 
duits d distance par des courants électriques 
qui sont eux-mémes la conséquence du phé- 
nomène primaire que constitue l’arrivée des 
corpuscules, tandis que les résultats cosmi- 
ques sont la conséquence presque unique- 
ment locale de Varrivée des corpuscules. 


RESUME 


Tant dans l’interprétation de résultats ma- 
gnétiques que dans celle de résultats de rayons 
cosmiques, des auteurs se sont souvent heur- 
tés à des écarts importants entre les valeurs 
observées à la surface de la terre puis or- 
données à Vaide du champ du dipéle et les 
valeurs théoriques; par eremple, l’intensité 
d’un phénomène donné, qui devrait selon la 
théorie étre constante sur un parallèle de la- 
titude, se révele en fait étre variable. On 
montre ici que l’emploi d’un champ conven- 
tionnel, intermédiaire entre le champ du di- 
pole et le champ au sol, emploi qui avait 
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permis antérieurement de rendre compte di 
tels écarts pour des résultats d’activité ma- 
gnétique, permet d’en rendre compte égale- 
ment pour des résultats de rayons cosmiques. 
L’attention est ainsi attirée sur le fait que 
les coordonnées géomagnétiques devront peut 
étre étre abandonnées dans linterprétation) 
des phenomènes géophysiques. 


ABSTRACT 


As much in the interpretation of magnetie | 
results as in that of cosmicrays results, some 
authors have frequently found theirselves con- 
fronted with important discrepancies  bet- 
ween values as observed at earth-level and 
subsequently ordinated by means of the dipole- 
field, and theoretical values; to take an exam- 
ple, the intensity of a given phenomenon, 
which ought, theoretically, to be constant for | 
a specific latitude, proves in point of fact 
to be variable. 

We wish to show here how the use of @ 
conventional field, intumediate between the | 
values of the dipole-field and these of the 
real field at earth-level, which previously en- | 
abled one to explain such discrepancies in the | 
case of magnetic activity results, enables one | 
also to explain similar diserepancies in 
cosmie-rays results. 

One's attention is thus directed towards | 
the fact that the geomagnetic coordinates may 
perhaps have to be abandoned in the inter- | 
pretation of geophysical phenomena. 


RIASSUNTO 


Tanto nell’interpretazione dei risultati ma- 
gnetici che in quella dei raggi cosmici, al- 
cuni autori sì sono spesso trovati di fronte 
a rilevanti divergenze rispetto ai valori 0s- 
servati al livello del suolo, in seguito supe- 
rate con l’aiuto del campo dipolo e dei va- 
lori teorici; per esempio l'intensità di un dato 
fenomeno che, teoricamente, dovrebbe essere 
costante su una specifica latitudine, in pra- 
tica sì rivela poi, variabile. 

In questo lavoro si dimostra che l’impiego 
di un campo convenzionale intermedio fra i 
valori del campo dipolo e quelli del campo 
reale al livello del suolo, impiego che aveva 
permesso, in precedenza, di spiegare tali di- 
vergenze nel caso di risultati di attività ma- 


etica, permette di spiegare, altresì, tali di- 
genze per alcuni risultati relativi ai raggi 
mici. 

Viene così attirata Vattenzione sul fatto 
e le coordinate geomagnetiche, mell’inter- 
etazione di fenomeni geofisici, dovrebbero 
forse — essere abbandonate. 
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Varenna Conference, 


Oscillazioni libere del Mare del Nord 


Nota preliminare 
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1. — Le ultime disastrose inondazioni ve- oscillazioni libere del Mare del Nord. A mio 
ificatesi nei Paesi Bassi, hanno suggerito avviso, infatti, l’anormale innalzamento del- 
’opportunità di iniziare uno studio sulle le acque lungo le coste continentali del 
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Tabella I. — SESSA UNINODALE DEL MARE DEL NoRD. 
| T = 301,3.= 109.080s 
Sez. S (x) A (£)y | A40(2)y 
| | | £ (2)y n (2)y my 
Losa m | 107 m? m m 1010 m3 
| 

0 TOTI | 0 | 0 141,4 0 1,000 
1 7.06 | 37200 | 17784 mi 0,0018 0 998 
2 Tee | 37200 1905, 1 133,6 0,0036 0,993 
3 7,30 | 39600 213152 194907 0, 0054 0,983 
4 TA ASI | 44400 2625,1 127,6 0, 0074 0,966 
5 6,18 | 43800 | 2412,0 153,1 0, 0093 0,946 
6 6,06 | 40800 2004, 5 152,6 0,0114 0,925 
7 | 5,97 | 44400 2361,6 149,9 OROT97 0,895 
8 16,48 | 44400 | 2921,8 57 0,0159 0,852 
QUI 6,62 35400 | 2641,0 19202 0,0165 0,809 
10 | 4,58 | 32400 2596,3 | 166,8 0,0178 0,764 
1l Dal | 40800 | 2613, 6 173507 0,0201 0,714 
12 SATO | 38400 | 2289, 6 177,9 0,0224 0,667 
13 3,15 | 37800 | DANS. 3) 195,2 0,0247 0,615 
14 2,80 | 38400 | 2278,1 198,6 0,0272 0,556 
15 2007 | 32400 | 2001,6 186,9 0,0294 0,499 
16 2,66 | 31800 2017,4 164,7 0,0314 0,438 
17 2,40 27000 173253 159,2 0,0329 0,382 
18 2,09 28200 1617,1 156,9 0,0344 0,328 
19 1,83 25800 | 1211,0 155,7 0,0358 0,285 
20 1,31 25800 967,7 190,8 0,0372 0,250 
21 1,08 24600 USS. 204, 6 0,0388 0, 221 
22 0,86 | 25200 | 725,8 223,3 0,0405 0,192 
23 0,67 | 27000 803,5 | 237,3 0,0425 0,159 
24 0,74 | 29400 SIZSO 166,2 0, 0449 0,123 
25 0,69 22800 613,4 | LISZT 0,0462 0,095 
26 0,47 22200 515,6 TiastSAI 0,0472 0,071 
27 0,39 24000 352,8 138,5 0,0484 0,054 
28 0,35 24600 324,0 108,6 0,0496 0,038 
29 0,26 22800 272,2 92,3 0, 0504 0,024 
30 0,28 19800 207,4 46,4 0,0510 0,013 
31 (0) 26400 322,6 0,0514 — 05003 
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Mare del Nord non è da attribuire esclusi- 
vamente a maree eccezionali: a queste pen- 
so debba sovrapporsi altresì un’oscillazione 
libera del mare in questione. i 

È chiaro che ciò può verificarsi solo in 
virtù di particolari condizioni meteorologi- 
che, quali potrebbero essere quelle deter- 
minate da un improvviso abbassamento in 
latitudine, del tragitto dei cicloni prove- 
nienti dall’ Atlantico Settentrionale. 

Allo scopo di conoscere le caratteristiche 
fondamentali delle oscillazioni libere del 
Mare del Nord, mi sono appunto proposta 
di risolvere con il calcolo questo problema. 

Si è ritenuta schematizzazione sufficien- 
te quella di considerare il Mare del Nord 
come un immenso golfo avente la sua base 
lungo le coste olandesi-germaniche e la sua 
apertura in corrispondenza di una linea che, 
dalle Orcadi Settentrionali, va alle coste 
norvegesi, circa all’altezza di Bergen. 

Come risulta dalla fig. 1 questo golfo è 
stato suddiviso in 31 sezioni verticali pres- 
socchè perpendicolari alla linea di valle. 

La Tabella I contiene gli elementi essen- 
ziali per il calcolo. 


2.- Metodo di Goldberg: Sono qui ricorsa 
ad un metodo che ha analogie con quello 
di Defant e che è stato ideato da J. Gold- 
berg. 

Come nel metodo Defant, lo spostamen- 
to orizzontale £ ed il dislivello n, per un 
determinato periodo 7, hanno l’espressione 


9 9 


4 IC 4 IT 


È = È, cos a = 7 COS 


dove È£,, 7, rappresentano i massimi valori 
di queste grandezze, indipendenti dal tem- 
po, nel punto x = 2,. 

Il bacino si suppone diviso in n parti, 
mediante n sezioni trasversali Sy prati- 


d doveste: 1,12; 


cate nei punti x = A 


Suedzo noise n. 

A(),, Av(x), siano le parti dell’asse x e 
le porzioni di superficie libera compresa 
fra due sezioni $, ed S,-_, rispettivamente; 
m sia il volume d’acqua che nel tempo T/4, 
fra la quiete e l’estremo spostamento di 
una particella, passa attraverso la  se- 
zione $,,. 
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Il metodo di Goldberg prende le moss 
dalla bocca del golfo (7, = 0), supponend 
arbitraria la massa d’acqua m, che attra 
versa la sezione di bocca $S, nel tempo 7/4; 
La massa d’acqua m, determina i massim 
spostamenti orizzontali é, e dislivelli 7,, nel 
l’interno del golfo. 

Dall’equazione del moto, con le consuet 
ipotesi valevoli per i bacini naturali, si de+ 
duce, tenendo conto dell’espressione di 
e di n 


ATTI? 


gelo 


d ny 
da 


Vv) 


che dà l’inclinazione della tangente al pro+ 
filo longitudinale della superficie oscillante? 
del golfo. Poichè questa inclinazione viene? 
supposta costante per ogni suddivisione,, 
ciò che equivale a ritenere trascurabile ill 


5 A edi x i 
piccolissimo ammontare di 2) in tuttii 
i casi di bacini naturali, il profilo longitu-- 
dinale del golfo in oscillazione viene ap-- 
prossimato in una linea spezzata, i cuii 


tratti corrono parallelamente alla tangente» 


di profilo. 
Ora è 
d’ 
A+ e ST A v+19 
CL 


e lo schema di calcolo per l’integrazione 
numerica diviene: 


Di te 
Sy ner 3 
Sy 
dI Ar 
ro ui 
O dn 1] 
My 4 gh i ERI Ty 419 
da 
7 
| My e ly ELE Avyei 


L'ultima delle (1) esprime che l’ecceden- 
za dell’acqua entrante da S su quella uscen- 
te da $,,,, determina il dislivello sulla 


superficie 4,41, che intercede fra queste 
sezioni. 
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Fig. 1 Suddivisione in 31 sezioni del Mare del Nord. 


La relazione sul contorno per l'estremo 
iuso del golfo dà naturalmente 


3. - Le sezioni », si contano a partire 
lla bocca: si suppone arbitraria la mas- 
d’acqua m, che attraversa la sezione di 
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bocca $, nel tempo 7/4 (per noi m, = 
1 XxX 10'!° m?) e seguendo lo schema di cal- 
colo indicato dalle (1), si deve trovare ve- 
rificata, per l'estremo chiuso del golfo, la 
condizione al contorno. 


m,=M=0. 


Se questo avviene, vuol dire che il valore 


T=380 5 


PAC Pl, lett SARRI 
Sezioni 31 30 29 28 27 26 25 24 23 22 21 20 19 1817 16 1514 15.12M1 TOS R7A 6 5A 


b | 


Fig. 2 - Sessa uninodale del Mare del Nord. 
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del periodo adoperato nei calcoli e che 


d 
compare nell’espressione di se è quello 


® 
giusto (naturalmente, corretto poi per l’a- 
zione di bocca). Se invece risulta m > 0 
o m< 0, il periodo va allora opportuna- 
mente corretto diminuendolo o aumentan- 
dolo rispettivamente. 


La tabella I riporta tutti i calcoli neces- 
sari per la determinazione del periodo re- 
lativo alla sessa uninodale del Mare del 
Nord. Mi limito a riportare quelli che han- 
no dato per m,; all’estremità chiusa un va- 
lore molto prossimo allo zero (my = — 


Tabella II. — SESSA BINODALE DEL MARE DEL NoRp. 
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— 0,0030 x 10!° m?). E questo avviene perl 
un periodo 


P230%,3E 
A questo valore bisogna apportare lab 
correzione di bocca. ì 


Come è noto, questo si ottiene moltipli- 
cando il valore ottenuto per il fattore 


vu 
(+42) 


dove b è la larghezza della bocca, l la lun-4 
ghezza del tratto di mare considerato e Pf 


| T = 101,5 = 37.805s 
Sez S (x A (x) Av (x 
(2)y % ly | È (£)y n (£)y My 
107 m? m 107 m? | m m | 1010 m3 
| O 

0 7,07 0 0 141,4 0 1,000 
1 7.06 37200 1778,4 1398 0,0148 0,987 
2 743 37200 19051 129 1 00294 0959 
3 7.30 39600 21312 124 2 0,0438 | 0,907 
4 7,57 44400 2625, 1 109,5 0,0593 | 0,829 
5 618 43800 | = 2412,0 11919 0,0728 0,741 
6 606 40800 | 20045 107.9 0,0866 0654 
7 597 44400 23616 898 01001 0536 
8 16,48 44400 2921 8 226 01113 0,373 
9 6,62 35400 | = 2641,0 33,7 | 0,1136 0,223 
10 4° 58 32400 | = 25963 15,7 | 0, 1167 0.072 
Il (1 40800 26136 allag0a® | 01185 — 0,083 
12 3575 | 38400 | 22896 3 Lam 0,1163 — 0,216 
13 sich. 37800 2213 3 — 1073 0,1102 — 0,338 
14 2 80 38400 2278 1 — 160.7 00986 — 0,450 
15 2 67 32400 20016 — 200.0 0,0839 0594 
16 2 66 31800 2017 4 — 2259 0, 0660 — 0,601 
17 2 40 27000 17323 — 2679 0,0488 — 0,643 
18 209 23200 1617,1 — 31872 0,0275 — 0 665 
19 1,83 25800 1211,0 — 33650 00044 — 0 669 
20 1/31 25800 967,7 — 5023 — 0,0222 = 0.658 
21 108 24600 773,3 = ‘5880 — 0,0570 — 0,636 
22 086 25200 725,8 — 6977 — 0,0988 — 0.600 
23 0 67 27000 8035 — ‘804E — 0,1519 — 0539 
24 0/74 29400 8136 ‘6081 — 0,2185 L40450 
25 069 22800 6134 — 5377 — 0,2576 2505371 
26 0/47 22200 515.6 — 6298 — 02912 — 0 296 
27 039 24000 3528 a 074 — 03338 — 0237 
28 035 24600 3240 — 5029 — 03759 — 0,176 
29 026 22800 272,2 — (461,60 | 204082, 
30 0/28 19800 207,4 — 26779 — 04339 0076 
31 0 | 26400 322 6 0 —-(04538 — 0 002 


OSCILLAZIONI LIBERE 


l’espressione 
1 3 tb 
ia È dia DA 


ove y è la costante di Mascheroni. 
Applicata la correzione di bocca si ot- 
ene per 7,, periodo dell’uninodale, il va- 
re definitivo 
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In fig. 2 è rappresentato graficamente 
l'andamento degli spostamenti corrispon- 
denti alla sessa uninodale. 

Nella Tabella II sono riportati i calcoli 
relativi alla sessa binodale. 

Il periodo risulta 


U=210506./98 


La correzione di bocca per la binodale 


1°binodo 


Pe" 350 si fa tenendo presente la proporzione se- 
ue 138] 
10m 
Ny 
Tassa 
Bocca 
Sezioni si s0 19 28 07 06 25 vu 30h ULI 8765432 


1 


z°binodo 


Fig. 3 — Sessa binodale del Mare del Nord. 
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guente. Il rapporto fra i valori non corretti 
della uninodale e binodale deve essere 
uguale a quello fra i valori corretti (o quelli 
osservati) delle stesse sesse. Si ha quindi 


T, corretto 
__ T, corretto È 


T, non corretto 
Ty, non corretto 


Da cui 


KORd 387,5 
T, corretto = = n 2 


134,34 
T, = 13% 20” 


dove 7, e T, indicano i periodi per le sesse 
uninodale e binodale. 

La fig. 3 rappresenta l’andamento degli 
spostamenti corrispondenti alla sessa bi- 
nodale. 

Poichè ho ritenuto che gli anormali spo- 
stamenti di livello verificatisi lungo le co- 
ste olandesi e tedesche del mare del Nord 
negli ultimi anni, siano da attribuire, alme- 
no in parte, ad eccezionali condizioni me- 


teorologiche interessanti lo stesso — con- 
dizioni meteorologiche alle quali sono asso- 
ciate le oscillazioni libere del mare — sarà 


in seguito compiuto un opportuno confron- 
to fra le maree osservate e previste nelle 
zone, allo scopo di stabilire l’entità dei 
movimenti attribuibile alle sesse del Mare 
del Nord. 


SPADEA 


RIASSUNTO 


VAutore come un grande golfo aperto vers 
Nord. Si fanno alcuni richiami teorici suli 
metodo adoperato, il Mare del Nord è stato 
suddiviso in 31 sezioni. Il calcolo si è limid 


fondamentali delle oscillazioni libere umi é 
binodali. Per quanto concerne i periodi, e 
sono risultati rispettivamente di 33%,5 i 
Vuninodale e di 13%,3 per la binodale. 


ABSTRACT 


The North Sea is considered by the Authori 
asa great gulf spread northwards. Theoretical 
remarks are given about the method whi 
has been used. The North Sea has been 
divided in 31 sectors. The calculation hass 
been limited to the determination of the mainhi 
features of the uni-and bi-nodal free osci- 
lations. Concerning the periods, they havek 


resulted respectively of 38 h. 30 m. for theé 


] 


uni-nodal and 13 h. 18 m. for the bi- nodali 
oscillations. 


l, 
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TRODUZIONE. 


Il processo della fusione è un cambiamen- 
di stato, regolato dall’equazione termo- 
namica di Clapeyron 


1] 


Una semplice interpretazione cinetica del 
rocesso della fusione è stata data, parec- 
hio tempo fa, da F. A. Lindmann ('). 
Secondo Lindmann la fusione di un cri- 
allo avviene quando l’ampiezza delle 
scillazioni termiche degli atomi diventa 
bbastanza grande da far entrare in colli- 
ione le « sfere d’azione » degli atomi stessi. 
In una precedente nota (*) è stato osser- 
ato che tali collisioni si devono riferire 
lle oscillazioni termiche trasversali, poi- 
‘hè, nel passaggio dalla fase solida alla fase 
iquida, si verifica una brusca diminuzione 
ella rigidità del cristallo. 

Tenuto conto di queste osservazioni € 
ell’espressione della frequenza massima 
elle oscillazioni termiche trasversali (*), la 
elazione di Lindmann può essere scritta 
ella forma 


2 
de = | Los 1 e (A [2] 
Ea Os 


p-cui vos è Il parametro relativo alle pre- 
dette oscillazioni, valutato alla densità 00s- 
La [2] lega la temperatura di fusione 7, 
alla densità della fase solida o, al punto 
di fusione. 

Come è stato già posto in evidenza (*), 
la temperatura di fusione presenta un mas- 
simo per os = 3 Yots Qos- Quindi la fusio- 
ne può avvenire a qualsiasi temperatura, 


Sulla variazione del punto di fusione con la pressione 
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purchè la pressione sia tale da rendere suf- 
ficientemente piccola la distanza media tra 
gli atomi. 

Tl calcolo della temperatura di fusione 
Ts, in funzione della pressione ps, richiede 
peraltro la conoscenza dell'equazione di 
stato. Nella nota sopracitata (*), mediante 
la formula di Lindmann nella forma [2] 
e un’equazione di stato per i solidi prece- 
dentemente stabilita (2), l'Autore ha ot- 
tenuto, tra l’altro, la relazione 


Ade os 
Zare (Yu S- vari a) 
FP 


Kr DA 
Los ni 
K, (0 Os n) 


nella quale Kr è l’incompressibilità isoter- 
ma al punto di fusione, ed a, la dilatazione 
termica in condizioni ordinarie. 

Il confronto della [3] con i risultati spe- 
rimentali, a pressione normale, è stato ese- 
guito soltanto per il ferro (*). In questa 
nota il confronto viene esteso al litio, s0- 
dio e potassio. 


dT 


Ss 


dp, 


[3] 


RICHIAMI AD ALCUNE RELAZIONI DELLA 
TEORIA DEI SOLIDI. 


È opportuno ricordare alcune relazioni 
contenute nelle note già citate (2), (*). 

Se si indicano con Vy e Va, le velocità 
delle onde longitudinali e trasversali alla 
densità 00; CON Yo € Yo i relativi parametri 
alla stessa densità, l’incompressibilità iso- 
terma K7, per temperature superiori alle 
temperature caratteristiche, è data da 


eV e) [4] 
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nella quale 
2 


T= Pa + ug Woo) 15] 
con 
5 4 
p= = Eee È 
Se Vi 9 


Detto inoltre C, il calore specifico a vo- 
lume costante e a la dilatazione termica 
si ha 


aKr=y0C, [6] 
nella quale 
vt 2% 
— stan T 
y 3 [7] 
e risulta 
y;0 = così. 
[8] 
y; 0 = così. 


In condizioni ordinarie, purchè la tem- 
peratura non sia inferiore alle temperature 
caratteristiche, la [6] fornisce 


n pa (9) 


dove A è il peso atomico. 
Combinando poi la [5] e la [7] si ottiene 


SVIORAZII 
METTI 
[10] 
SA AI 
Va S 255% 
in cui 
a? 
dii + a? wa 


Dalla seconda delle [8] si ricava infine 


00 
Marsa Vot 


[14] 
Los 


ESPRESSIONE APPROSSIMATA DI d7y/dpy A 
PRESSIONE ORDINARIA. 


Il confronto della [3] con i risultati spe- 
rimentali viene effettuato a pressione or- 
dinaria. 

D'ora in avanti verrà pertanto indicata 
con 0, la densità della fase solida a tempe- 


ratura 7, e a pressione ordinaria, con 00 
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la densità della fase solida alla temperat 
ra di fusione 7,; a pressione ordinaria, co 
K,r l’incompressibilità isoterma alla den-l 
sità 0, con Kr l’incompressibilità isoterma 
alla densità 0,, con a, la dilatazione ter- 
mica alla densità 0,, e con yos il parame- 
tro delle onde trasversali alla densità 00s.\ 

La temperatura 7, è l’ordinaria tempe- 
ratura di laboratorio. 

Posto nella [3] 0s = 00s, Si ha 


dh 
DI 0s sì 
È E, a Kr (Voss la) 31 
dp,l, ig 
Peio 1+2aKrg (Voss SR) 
#4 


Invece di calcolare 0, mediante l’equa- 
zione di stato, come è stato fatto per ill 
ferro nella nota precedente (*), si può scri-- 


vere, con sufficiente approssimazione, 


(0) 


i, na [124] 


Conviene inoltre sviluppare X7. Dalla [4]] 
sl ottiene 


Kr gp sa 2 (27) (0g 00) 320 
]13]] 


Introducendo la [12] e la [13] nella [37],; 
con qualche passaggio si ha 


NIE = 3 La IL È, 
(Tp) e e 
in cui 


Ao (i +) US T,) 
È Di Ao (Lg Te To) 


e=2 Ao Da (Vots ca 1/3) 


d= 


È questa una relazione approssimata che» 
consente di calcolare facilmente (47/dp;)o.. 


CONFRONTO CON I RISULTATI SPERIMENTALI[ 


Nella tabella I sono contenuti i dati spe-. 
rimentali relativi agli elementi litio, sodio) 
e potassio. 

Le temperature di fusione, in funzione: 


lla pressione, e le relative variazioni di 
lume tra la fase liquida e la fase solida, 
stituiscono i risultati delle misure ese- 
ite da P. W. Bridgman (*), mentre le 
ntropie di fusione sono state dedotte dai 
ori latenti di fusione contenuti  nel- 
Handbook of Chemistry and Physics (?). 


SULLA VARIAZIONE DEL PUNTO DI FUSIONE CON LA PRESSIONE 
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La tabella II contiene i valori delle gran- 
dezze che intervengono nella [37]. Le gran- 
dezze 2 I" e K,r sono state precedentemen- 
te valutate dallo scrivente (2), (*). Il cal- 
colo dei valori di yys è stato invece ef- 
fettuato mediante le relazioni [9], [10], 
[11] © [12]. 


Tabella I 


e [1 »l‘ I DSOZT À TE E |) \eo N -e|\|\|WUOqq 


Pressione 
Elemento - = 2 ———_ 
1 | 4000 8000 12.000 
= net - _ | i _ *- = e 
Li | 
dos 1780,4 1910, 8 2019, 6 = 
ei E » dl _ _ 
Na 
DR 970,62 1280,8 1559, 1 1779,5 
AV | 0,02787 0, 02072 0,01711 0,01398 
Ì 
AS | 0,358 = _ —_ 
K 
"a 620,5 1150, 8 1520,5 1790, 6 
AV | 0,02680 0,01676 0,0109073 0,00642 
A | 0,196 Foe: me 3 


z : eta ; i, 
Le pressioni sono in Kg em_?, le temperature di fusione tos inroo, a 

23, i: Sr ARA FRI pron 
variazioni di volume AV in em8g-2, le entropie di fusione 48 in joule gradi 1g. 


we _ __r_—_—P___ r*—r _.\. 


Tabella II 


| È c 
Elemento A 0o do | Ko1 27° Vots 
È e - i _| == a | 
| | sed 
Là 6,940 0,534 INSTOme Iuer67iLO= 3,645 0,931 
Na 22,997 0,971 PALO 6,26104 4,345 | 1,072 
HE 39,096 0,87 2051056 | 2,91104 4,526 | 1,075 
Fe 5Eusb al 7,87 3,3610-5 1,714108 3,784 | 1,625 


Le densità 0, sono in g em?, le dilatazioni termiche a, in gradi, le incompressibilità 


isoterme Kr in Kg em. 


ie _ __________ _ gm 


148 


Per il ferro si è posto T,; = 1808° K 
e si è assunto 7, = 2930 K. 

I dati contenuti nelle tabelle I e II con- 
sentono di eseguire un confronto fra i dati 
sperimentali e la teoria. 


Tabella III 
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I valori teorici ottenuti per il litio, sodi 
potassio e ferro, vengono confrontati con 
dati sperimentali. 

L’ accordo risulta abbastanza 
cente. 


soddisfa 


(4T'sd;sp)° in gradi/10* Kg em-? 
| Valori sperimentali Valori teorici 
Elemento | = i n 
sl relazione| Dai dati di | a Mio 
di Clapeyron |P-W.Bridgman| rigoroso (*) |mediantela 198 
Li — 8 = 4,7 
Na Moi sd — 8,4 
K 13,4 16,0 = | 15,9 
Fe 2,9 | —- 2,9 | 2,8 
Nella prima colonna della tabella III ABSTRACT 


sono elencati i valori di (47s/dp;), ottenuti 
per interpolazione dai dati di P. W. Bridg- 
man; la seconda colonna contiene gli ana- 
loghi valori ottenuti dalla formula di Cla- 
peyron. Giova avvertire che, mentre per il 
sodio e il potassio sono state utilizzate le 
entropie di fusione e le variazioni di volu- 
me contenute nella tabella I, il dato per il 
ferro è stato valutato da F. Simon ($). 

Nella terza colonna della tabella IITT è 
riportato il valore teorico di (47/dp;), per 
il ferro ottenuto, nella nota precedente (SÌ 
mediante il calcolo rigoroso della [3]. 

La quarta colonna infine, contiene i va- 
lori di (47;/dp:), calcolati con la formula 
approssimata [37]. 

L'accordo tra i risultati sperimentali e 
i valori teorici sembra abbastanza soddi- 
sfacente. 


RIASSUNTO 


Viene valutata, per via teorica, la va- 
mazione del punto di fusione con la pres- 
sione, per un solido ideale, a pressione -0r- 
dinaria. 


The rate of change of the melting point | 
with pressure is derived on the basis of the 


classical theory of solids. 


The values which have been obtained for 
Litium, Sodium, Potassium, and Iron, are 


compared with experimental data. 


The resulting concordance is rather satis- 


factory. 
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Uber die Berechnung | 


CONVEGNI E CONGRESSI 


Commissione sismologica europea 


Riunione di Utrecht (8-12 Aprile 1958) 


Dall’8 al 12 Aprile si sono svolti a Utrecht 
Olanda) i lavori della 48 Assemblea gene- 
fale della « Commission Séismologique Euro- 
)éenne ». Vi presero parte una sessantina 
Îli delegati dei diversi Paesi europei, oltre 
ld un certo numero di invitati. 

Le sedute si tennero nell’Aula magna 
Îlel Senato accademico della Università di 
Utrecht, sotto la presidenza del Prof. Pietro 
DALOI, dell'Istituto Nazionale di Geofisica 
li Roma. Fra i partecipanti ricorderemo 

Prof. Sir Harold JEFFREYS, dell’ Univer- 
Lità di Cambridge, Presidente dell’ Associa- 
Kione internazionale di Sismologia e Fisica 
lell’Interno della Terra, il Prof. J. P. ROTHÉ 

Strasburgo, segretario dell’ Associazione 

Stessa, il Prof. R. STONELEY, dell’Università 
li Cambridge, la Prof. I. LEHMANN di 
Kobenhavn, il Prof. W. HILLER, dell’Uni- 
versità di Stoccarda, il Prof. GASSMANN di 
Zurigo e il Prof. V. BELOUSSOV, del Comita- 
o di Geodesia e Geofisica dell’Accademia 
elle Scienze di Mosca. 
Furono presentate circa cinquanta co- 
Imunicazioni, su argomenti vari di Sismo- 
logia, con particolare riguardo alla costitu- 
Rione della crosta terrestre, alla carta si- 
smo-tettonica d’Europa, agli apparecchi, 
alle onde canalizzate in Europa, all’inter- 
pretazione dinamica delle osservazioni si- 
smiche, ecc. 

Da parte italiana, nel suo indirizzo pre- 
sidenziale il Prof. CALoI ha accennato al 
meccanismo dei terremoti all’ipocentro, al- 
la interpretazione delle registrazioni provo- 
cate da grandi esplosioni, a scopo di pro- 
spezione profonda, al problema delle onde 
canalizzate in Europa e all'uso dei sismo- 
grafi a brevissimo periodo. 


Dopo il saluto alle autorità olandesi pre- 
senti ed agli intervenuti, il Prof. CALOI ha 
così proseguito: 

«Non posso non pensare che mi trovo 
in Olanda: come italiano, come veneto, ciò 
richiama alla mente la stupenda fioritura 
pittorica che — quasi contemporaneamen- 
te — nel Veneto e nei Paesi Bassi acco- 
munò nel Seicento tanti spiriti nella stessa 
commozione artistica. Fu una fusione di 
europei, operata dall’incanto dell’arte, nel- 
la quale ci si riconosceva e ci si amava. 
Detto questo, non posso non meditare sul- 
la diversa fortuna che accompagna l’opera 
artistica dalla produzione scientifica. L’ar- 
te, quando è tale, non conosce tramonti, 
nè frontiere, nè oblìi. Omero, Virgilio, Dante 
hanno fatto dei loro poemi fonti di emo- 
zioni per tutte le genti civili. Gli è che la 
poesia è il solo aspetto della realtà che 
sentiamo vero nel nostro cuore. 

«Ben diverso il destino dell’opera scien- 
tifica, sempre imperfetta, sempre appros- 
simativa, sempre incompleta: verità che 
sfugge senza posa nella sua ultima essenza. 
Se l’incertezza può costituire uno sprone 
per gli spiriti avventurosi — è la scienza 
è la più affascinante delle avventure —, 
talvolta può condurre allo scoramento, se 
non addirittura all’acquiescenza. Di qui 
alla pedanteria il passo è breve. Senza 
giungere a ciò, accade sovente di irretirsi 
in schematismi dogmatici, nei quali la mo- 
da e l’inerzia mentale hanno gran peso. 
Per limitarci agli argomenti che sono al- 
l’ordine del giorno dell’attuale riunione, ve- 
diamo p. es. cosa si pensa oggi del mecca- 
nismo che è all'origine dei terremoti. Per 
la quasi totalità dei cultori di Sismologia, 


150 


oggi è assiomatico che un terremoto non 
può essere provocato che da frattura 
(‘ faulting ’’). E per provarlo, non si esita 
di ricorrere alle testimonianze più sospette, 
quali quelle derivanti dalle onde riflesse 
longitudinali o alle onde trasversali. Posso 
obiettare semplicemente che non possono 
rientrare in questa categoria i terremoti 
originanti negli Appennini, che presentano 
un modello caratteristico della sorgente 
unica positiva (sollevamenti), mentre del- 
lo stesso tipo (ma con senso contrario) si 
mostrano i terremoti nel vicino Adriatico. 

«Oggi si ritiene che solo le grandi esplo- 
sioni possano risolvere i problemi inerenti 
alla crosta terrestre. Riconosco il grande 
interesse che presentano tali esperienze. 
Ritengo però che esse possano servire da 
utili complementi agli Studi sismici ordi- 
nari, senza potersi sostituire ad essi. Lo 
provano le grandi discordanze cui condu- 
cono esperienze del genere. L’eccessiva su- 
perficialità dell’origine porta a complica- 
zioni nella propagazione delle onde sismi- 
che, tali da condurre ad incertezze forse 
maggiori di quelle che si riscontrano nel- 
l’ora origine dei terremoti. Le difficoltà sono 
poi accresciute dall’elevata frequenza degli 
strumenti di cui si fa uso in queste ricer- 
che, che si traduce in una successione in- 
tricata di impulsi, molto spesso provocati 
da discontinuità di 2® specie 0 comunque 
accidentali, prossime alla superficie. Anche 
qui l’unilateralità dei giudizi è tutt’altro 
che giustificata. 

« Un altro argomento all’ordine del gior- 
no è quello delle onde canalizzate. Argo- 
mento di particolare interesse per me, se 
non altro per essere stato il primo a par- 
lare di questo tipo d’onde, caratteristiche 
degli strati a flessione di velocità. Non vor- 
rei però che lo schematismo, di cui si fa- 
ceva cenno più sopra, proprio di una men- 
talità orientata dalla sola intelligenza, non 
portasse qualcuno ad esagerare, nel senso 
di vedere dovunque onde canalizzate. Per 
es., a mio parere, un’estrapolazione di tali 
onde nelle stratificazioni continentali euro- 
pee, va accettata non senza forti riserve: 
non dimentichiamo che il nostro continen- 
te è fortemente inciso da geosinclinali e da 
anticlinali montagnose, incisioni che ven- 
gono a rompere o, in ogni caso, a modifi- 
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care, la continuità delle stratificazioni | 
l'andamento della velocità nelle stesse, 
tanto da rendere problematica l’esistenzal 
— in più zone — del ‘ canale ’’ di propaga 
zione e da ritenere illusorie le cifre chi 
danno la velocità, spinta fino ai centesimi 
di chilometro. In vaste zone di Europa 
forse più che di onde ‘ canalizzate’ & 
giusto parlare di onde ‘ guidate”, ne 
senso che si dà a questo termine in eletà 
tromagnetismo. 
«Un’altra considerazione, sull’uso degl 
apparecchi a breve periodo. Oggi molti ri4 
tengono tali apparecchi i soli verament 
necessari nello studio dei terremoti di no: 
lontana origine. Io ritengo che anche q 
si esageri. Voi sapete che, in corrisponden+ 
za di discontinuità fra mezzi di analoghe 
caratteristiche elastiche, possono formarsi 
onde di Stoneley o di Sezawa e Kanai 
Gli strati prossimi alla superficie esternak 
della Terra, del quaternario o del terziario 
— dai sedimenti sciolti, ai conglomerati ol 
ad altre stratificazioni più consolidate + 
contengono numerose di tali discontinuità, 
anche semplicemente meccaniche, in corri 
spondenza delle quali si possono formare, 
e sì formano realmente, onde di alta fre+ 
quenza che i sismografi a breve periodo ri 
cevono ed esaltano. Avviene così — comeg 
è testimoniato dalle registrazioni di sismo- 
grafi di diverso periodo in una stessa sta» 
zione sismica —, che le onde provenienti 
dalle stratificazioni più profonde venganot 
mascherate da quelle di più elevata fre- 
quenza, formatesi nelle stratificazioni piùî 
esterne. Solo strumenti con periodi propri? 
superiori ad 1 sec possono rendere trascu- 
rabile l’effetto degli strati sedimentari. 
«Non mi dilungo oltre, per non tediar- 
vi. Forse avremo occasione di intrattener- 
ci su questi problemi durante i prossimiî 
lavori. Ad ogni modo, per tornare al ca- 
rattere d’incertezza che è alla base delle 
nostre fatiche, devo confessare che — tal 
volta —, vinto dalla preoccupazione dii 
sbagliare, di perder tempo in cose superflue, 
di soffermarmi su questioni ovvie, di per- 
dermi in apparenze senza valore, senza do- 
mani, mi viene spontaneo di rifugiarmi nei 
valori eterni dell’arte. Ma non si tratta di 
diserzione, chè ritorno ben presto all’a- 
bituale fatica. Anche il nostro lavoro ha ill 


o fascino: questa incertezza è stimolante 
r gli spiriti decisi; il trovarsi sempre ai 
nfini fra il noto e l’ignoto, ai margini 
un mistero che più si allarga più ti ac- 
nisci a dipanare, ha le sue invincibili at- 
azioni. Sento di aderire profondamente, 
questo, a ciò che afferma LESSING — 
i miei colleghi tedeschi certamente ri- 
rdano — in un celebre passo della sua 
Replica ’’: ‘“ Non il possesso della verità 
dice LEssina —, ma lo sforzo sincero 
e ciascuno ha fatto per giungervi deter- 
ina il valore dell’individuo. Il possesso 
nde spesso inerti, pigri, superbi: solo la 
cerca sviluppa le forze dell’uomo, solo 
ediante la ricerca si attua incessantemen- 
la sua perfezione ”. 

«In questo spirito — ne sono certo — 
oi svolgeremo i nostri lavori, allo scopo 
i contribuire, sia pure minimamente, al 
rogresso delle nostre conoscenze ». 

Da parte italiana, vi furono inoltre co- 
unicazioni del Dott. F. PERONACI, del- 
Istituto Nazionale di Geofisica di Roma, 
lla sismicità della regione iraniana; del 
ott. M. DE PANFILIS, dello stesso Istitu- 
o, sull’attività sismica in Italia nel quin- 
uennio 1953-1957; del Prof. MARUSSI, di- 
ettore dell'Istituto di Geodesia dell’ Uni- 
ersità di Trieste, sulle correlazioni fra ri- 
erche sismiche e gravimetriche nella zona 
el Pamir-Caracorum e del Prof. E. PERRI, 
el Politecnico di Torino, sopra un nuovo 
ipo di onda superficiale. 


Seguono — nel testo francese — le ri- 
oluzioni prese al termine del Convegno: 


RÉsoLUuTION 1°. 


La Commission Séismologique Européen- 
e, réunie à Utrecht le 8 avril 1958, a étu- 
i6 en détail le projet de grandes explosions 
ui doivent étre exécutées dans les Alpes 
rancaises au cours de l’été 1958; de nom- 
reuses équipes de plusieurs pays euro- 
péens (Allemagne, France, Grande-Breta- 
e, Italie, Suède, etc.) doivent participer 
ux enregistrements séismiques. 

La Commission Séismologique Européen- 
e attire l’attention des autorités gouver- 
ementales sur l’intérét scientifique de ces 
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expériences qui doivent constituer la deu- 
xième phase de l’étude entreprise en 1956 
sur la structure profonde des Alpes. 


REÉSOLUTION 2e. 


La Commission Séismologique Européen- 
ne, réunie à Utrecht le 8 avril 1958, a pri 
connaissance avec grand intérèt du projet 
d’explosion importante et profonde qui 
doit ètre réalisée en Belgique. 

La Commission Séismologique Européen- 
ne est résolue à préter son appui pour l’or- 
ganisation scientifique et pour l’observa- 
tion séismique de cette expérience. 


RÉSOLUTION 83£. 


1.- La Commission Séismologique Euro- 
péenne recommande qu’un symposium sur 
les problèmes séismotectoniques et sur les 
méthodes de la composition de la carte 
séismotectonique de l'Europe soit orga- 
nisé pendant la réunion prochaine de la 
Commission Séismologique Européenne. 


Il est recommandé que le programme du 
symposium comprende: 

a) les rapports des représentants des 
divers pays concernant les études sur les 
relations entre la séismicité et la tectonique 
régionale; 

b) la présentation des principes mé- 
thodiques de la composition de la carte 
séismotectonique de l'Europe et la discus- 
sion de ces principes; 

c) la  présentation des propositions 
techniques concernant la composition de 
la carte séismotectonique (le contenu, la 
lécende, l’échelle, etc...) et leur discussion; 

d) la discussion des questions d’orga- 
pisation et l’élaboration des mesures prati- 
ques pour assurer le développement du 
travail. 

9. - La Commission Séismologique Euro- 
péenne considère comme nécessaire l’éta- 
blissement des relations directes avec la 
Commission de la carte tectonique du Con- 
grès Géologique International pour le suc- 
cès de ce travail. 

3. — Considérant que dans VP'U.R.S.S. il 
y a déjà une expérience dans le domaine 


152 


de la composition des cartes séismotecto- 
niques et que la Commission de la carte 
tectonique a son secrétariat à Moscou, la 
Commission  Séismologique Européenne 
charge le professeur BELOUSSOV: 


a) d’établir le contact indiqué ci-dessus 
avec la Commission de la carte tectonique 
et d’étudier les formes des relations ef- 
fectives avec elles; 


b) de formuler les principes de la com- 
position de la carte séismotectonique de 
l’Europe et les faire circuler parmi les pays 
participants dans la Commission Séismo- 
logique Européenne; 


ce) de préparer, en collaboration avec 
le Professeur BATH, le symposium sur la 
composition de la carte séismotectonique 
de l’Europe à la prochaine session en tant 
que rapporteurs. 


RÉSOLUTION 4e. 


Considèrant les grands avantages pré- 
sentés par des jeux de séismographes ho- 
mogènes pour la solution de nombreux pro- 
blèmes séismologiques, la Commission Séis- 
mologique Européenne recommande que: 
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1) toutes les stations séismologiquesi 
qui possèdent déjà des séismographes Ga- 
litzine ou Galitzine-Wilip, ou d’autres séis- 
mographes à grande période, complètent 
leur équipment pour obtenir un jeu de 3 
composantes réglées de facon aussi homo- 
gène que possible (mémes caractéristiques 
de fréquence pour les 3 composantes); 


2) que les stations indiquées ci-dessous 
complètent leur équipement ou acquièrent 
des séismographes à grande période sensi. 
bles afin d’obténir un jeu d’appareils ho- 
mogènes: Spitzberg, Reykjavik, Bergen, 
Dublin, Prague, les Acores et Alger. 


Il nuovo Consiglio di presidenza della| 
«Commission Séismologique Européenne ») 
è risultato così composto: Presidente Prof.| 


Pietro CALOI (Roma) — riconfermato i 
Segretario Ing. E. PETERSCHMITT (Strasbur- È 
go) — riconfermato —; primo Vice-presì-\ 


dente J. BONELLI-RUBIO (Madrid); secondo) 
Vice-presidente E. T. SAVARENSKY (Mosca). | 

Si è stabilito di tenere la prossima riu-| 
nione della C.S.E. ad Alicante (Spagna), 
nella seconda quindicina di Ottobre del 1959. 


E 


Direttore : 


Prof. EnRICO MEDI 


SIE PIETRO Usor - - Responsabile 


oz ai Pio ga e - a degli High) 7 — 12-11-1958 


Some years ago I made a study (Leh- 
mann 1953) in order to find out whether 
or not there was a sudden drop in the P 
amplitude at 105° or another neighbouring 
distance marking clearly the beginning of 
the shadow zone. I made use partly of 
i the T.S.S. data and partly of Copenhagen 
} records. 

It is well known that P is often recorded 
at distances greater than 105°, but usually 
it is small and it is considered to be a dif- 
fracted wave. I found, however, that in 
the I.S.S. there were sometimes series of 
P entries up to 110° or more the residuals 
of which were consistent enough to show 
l that the onset was sharp and therefore not 
{ likely to be due to a diffracted wave. On 
the other hand I sometimes found that P 
of an earthquake had considerable uncer- 
tainty already at distances of about 95° 
or so and yet was recorded beyond 105° 
as if no decrease of amplitude took place 
at that distance. Using Copenhagen re- 
cords I found also that in some earthquakes 
P was very clearly recorded up to and con- 
siderably beyond 105° while in other earth- 
quakes of similar magnitude P became 
small and insignificant already at distances 
smaller than 100°. Thus the variation of 
amplitude with distance is different in dif- 
ferent  earthquakes. The shadow zone 
seems to begin at different distances and 
“it is usually not possible to Say exactly 
where it begins; there is no sudden decrease 
of amplitude to mark its boundary. 

At the Lamont Geological Observatory 
the surface waves of the Samo aearthquake 


(*) Lamont Geological Observatory (Co- 
lumbia University) Contribution N° 319. 


On amplitudes of P near the shadow zone (8) 


I. LEHMANN 


14 April 1957 were being studied with the 
object of finding variations of phase velo- 
city and hence of crustal thickness across 
the United States and Canada. 51 records 
of short-period vertical instruments had 
been collected. They were from epicentral 
distances ranging from 71° to 1149. It 
was suggested to me by Dr. Ewing that 
I examine the records for the greatest dis- 
tances in order to see how P varied near 
the shadow zone. 

It was immediately apparent that there 
was a considerable drop in amplitude from 
the nearer to the greatest epicentral dis- 
tances, but it was clear also that no precise 
determination of the variation of amplitude 
with distance could be made, for the in- 
struments varied and their response was not 
accurately known. Also, the distances are 
subject to errors, an epicentre in the Sa- 
moan region not being determinable with 
great precision. However, the two indepen- 
dent determinations of the U.S.0.G.S. and 
the Central Bureau at Strasbourg differed 
by less than 1°. 

The seismological stations are not evenly 
distributed over the continent. There are 
a great many stations in the western part 
and they were at epicentral distances ran- 
ging from 71° to 84°. There were 10 stations 
in the eastern part at distances greater 
than 100° and there were not many stations 
in between. 

P amplitudes were very large at the 
western stations, the phase being marked 
by a group, or two group$, of large swings 
continuing for about a minute. The wave 
period was two seconds or a little less. 
Rapid City at an epicentral distance of 
87° still had very large amplitudes though 
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somewhat smaller than the western sta- 
tions. Fayetteville at 900.4, however, had 
considerably smaller amplitudes though the 
phase was still quite large. 

Columbia at distance 1000.2 was the 
nearest of the 10 stations at distances greater 
than 100° and Halifax at 114°.6 the most 
distant. This station and Palisades at 
106.9 did not record P, but all the others 
did record it. 


I. LEHMANN 


greater magnification than the Spreng- | 


nether instrument in the period range in 
question, but that would be of no avail if 
the core boundary were grazed by the ray 
emerging at 105°. 
path to Shawinigan Falls has the same 
general character as those to the nearer 
stations and that the waves recorded are 
not diffracted waves. The reason why the 
Cleveland record is shown and not the one 


Samoa earthquake recorded at Cleveland, 4 = 101,3 


The Cleveland record from epicentral 
distance 1019.3 is shown in the figure. It 
is from a Sprengnether short-period ver- 
tical instrument. The P amplitudes are here 
quite small as compared with those at the 
western stations. Where and how quickly 
the amplitudes fall off cannot be said 
because of a lack of stations at intermediate 
distances. The wave period is about 2 sec. 
as at the smaller distances. 

The Kirkland Lake record from a dis- 
tance of 1039.4 is almost exactly like the 
Cleveland record. The pattern is the same 
and the amplitudes are equal. It is also 
from a Sprengnether instrument. Chapel 
Hill at 1020.2 has similar amplitudes but 
the pattern is different; there is not the 
same division of the phase. 

It is somewhat surprising to find that 
Shawinigan Falls at an epicentral distance 
of 1089.2 has a record similar to the Cle- 
veland record and only slightly smaller. 
The pattern is the same and the waves 
have period of about 2 sec. The seismograph 
is a Willmore instrument and it may have 


from Shawinigan Falls is that the trace 
of the latter is a little fainter. 

Of the other stations beyond 100° Co- 
lumbia at 100°.2 has a much smaller P 
phase than the stations mentioned, but 
the pattern is the same. This is also true 
for Ottawa at 106°.0. Montreal at 107.5 
has quite a small but distinct P. State 
College at 10309 has also a clear but 
small P. 

We have seen that the P amplitudes are 
small in the 8° range of distance 100° to 
108°. No precise determination of the 
variation of amplitude with distance can 
be made, not even for the distances of the 
many western stations, but the decrease 
of amplitude between 84° and 100° is very 
great, undoubtedly far greater than the 
decrease between 71° and 84°. The strong 
decrease of amplitude will be due to a 
marked decrease of velocity gradient at 
depth. The lack of observations at inter- 
mediate distances makes it impossible to 
say whether the decrease is gradual or ab- 
rupt or to determine even roughly the depth 


It is obvious that the | 


at which it occurs. But our finding is in 
support of the assumption that K. E. Bul- 
len’s region D divides itself into two re- 
igions of which the inner one, D", is charac- 
terised by a velocity gradient that is very 
small and distinetly smaller than that of 
D' (see e. g. Bullen 1956). di 

— The fact that the time-curve straightens 
before the shadow zone is reached has 
led to this result. The Jeffreys-Bullen P 
curve straightens at about 90° and has very 
little curvature from there onwards. The 
Samoa P curve runs practically parallel to 
it at these distances. 

It does not, however, run parallel to the 
J.-B. curve all the way from 70° to 108°. 
Taking the time of occurrence of the earth- 
quake to be 19:17:57 as determined by the 
EEIS.C.G.S. we 


find the following mean 

residuals: 
700 — 750. 10 observations 05.96 +05%.17 
79° — 800 da) » 15.69 +05.11 


100° — 1080.2 3 » 25.389 +05.17 
There is some scatter of the residuals near 
850. Between 90° and 100° there are only 
4 observations; the mean of their residuals 
is 25.23 + 05.22. The azimuths of all the 
‘observing stations is between 30° and 58° 
so it is evident that the Samoa earthquake 
P curve is steeper than the J.-B. curve 
from 70° up to about 90°. The distances 
taken were geographic distances, but el- 


transmission times. 

Since the amplitude of the direct P 
wave usually is quite small at the greatest 
distances where it occurs it will not be easy 
te decide whether a P phase as recorded 
is due to a direct or to a diffracted wave 
and to find where the shadow zone begins. 
There is as a rule no short period waves 
in distant P'’s, and this has been taken to 
indicate diffraction. Whether it is a sure 
‘ criterion is not known and it is not appli- 
cable unless the recording instruments have 
a good response to short period waves. It 
does not seem to have been attempted to 
fix the beginning of the shadow zone of an 
individual earthquake by a method similar 
to the one applied here, by direct compar- 
ison of records. To obtain definite results 


lipticity corrections were applied to the 
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it would be necessary to choose earthquakes 
well recorded at the distances in question 
by a dense net-work of stations as e. g. 
that of western North America. Stations 
equipped with short period instruments 
would be required and it would be highly 
desirable that the relative response of the 
instruments as mounted should be known. 
This latter requirement is not easily ful- 
filled, but it may be indispensable if we 
are to succeed in deriving more detailed 
knowledge about the Earth'’s interior from 
seismological data. 

Unless the error in the epicentre is unu- 
sually large, Shawinigan Falls is at an 
epicentral distance greater than 1059, and 
the shadow zone of our Samoan shock does 
not begin at this distance. 

Taking the direct P ray to reach out to 
different epicentral distances in different 
shocks, and the relative amplitudes to dif- 
fer, we shall have to look for a possible 
explanation, and we find that slight region- 
al variations in the composition of the 
region D’ would account for it. The ve- 
locity gradient in D” is quite small and a 
small regional variation would alter slightly 
the curvature in D’ of the rays having 
their deepest points in the region. The 
rays are long and therefore small bending 
or straightening of them in their deepest 
portion would give rise to an appreciable 
change in the epicentral distance at which 
they emerged. It would alter also the 
spreading of the rays and therefore affect 
amplitudes. Actually it is not known at 
present whether the difference in amplitude 
variation is regionally conditioned, but it 
would be of great interest to have it in- 
vestigated. 


My thanks are due to Dr. Maurice Ewing 
by whose kind invitation I worked at the 
Lamont Geological Observatory and who 
allowed me to use the records of the Samoa 
earthquake collected there. 


Since the preceding was written the 
study by A. Vogel: Uber Unregelmassig- 
keiten der 4usseren Begrenzung des Erd- 
kerns (doetor’s thesis, not printed) has 
become known to me. Observed regional 
variations in the transmission times of the 
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waves reflected at the core boundary are 
put down to irregularities in this boundary. 

Undulations in the core boundary would 
account also for the shadow zone for P 
beginning at different epicentral distances 
in different earthquakes, but not for the 
observed differences in amplitude variation 
They seem to require for their explanation 
the (additional) assumption of regional 
variation of velocity in D'. 


ABSTRACT 


51 short-period vertical North American 
and Canadian records of the Samoa earth- 
quake 14 April 1957 were examined. Am- 
plitudes of P were very large at the western 
stations (A < 849) and small at the stations 
to the east, 8 of which recorded P at distances 
greater than 100°. There was a lack of 
stations at intermediate distances. At the 
greatest distance, 108°.2, the P waves were 
not diffracted waves, for the phase had the 
same general character as at shorter distances; 
the period was 2 sec. 

From 70° to about 90° the Samoa P 
timedistance curve is steeper than the J.-B. 
curve. 

It had been found previously that from 
about 90° epicentral distance onwards the 
variation of the P_amplitude with distance 
was not always the same and also that the 
shadow zone seemed to begin at different 
distances. It is suggested that this be due 
to small regional differences of velocity in 
the deepest layer D' of the mante. 


I. LEHMANN 


RIASSUNTO 


Sono state prese in esame 51 registrazioni 


della componente verticale a corto periodo, 
relative al Nord America e al Canada, del 
terremoto di Samoa del 14 Aprile 1957. 


Le ampiezze della P sono molto grandi 


presso le stazioni occidentali (A < 84°) e 
piccole presso quelle orientali, 8 delle quali 
registrarono la P ad una distanza maggiore 
di 100°. 

Uè stato un ritardo nelle stazioni a di- 
stanza intermedia. Alla distanza massima, 
108°.2, le onde P non furono onde diffratte, 


poichè la fase ha avuto lo stesso carattere 


generale di quella registrata a distanza mi- 
nore; il periodo fu di 2 sec. 

Da 70° a circa 90° la curva tempo-distanza 
delle P del terremoto di Samoa, è più ripida 
di quella J.-B. 

È stato precedentemente trovato che da 
una distanza epicentrale di circa 90° ed oltre, 
la variazione del’ampiezza della P con la 
distanza non era sempre la stessa e inoltre 
che la zona d’ombra sembrava cominciare a 
distanze diverse. 

Si fa l'ipotesi che ciò sia dovuto a piccole 
differenze regionali nello strato più pro- 
fondo D'' del mantello. 
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Die Tiefen der Erdbebenherde in Deutschland 


auf Grund makroseismischer 


Berechnungen 


W. SPONHEUER 


Zusammenfassung 


Uber die Tiefe der Erdbebenherde in 
Deutschland wabrisher nur wenig bekannt. 
Lediglich fir das Gebiet der Schwàbischen 
Alb konnten dank dem Stationsnetz des 
Wiirttembergischen Erdbebendienstes die 
Herdtiefen von neueren Erdbeben mikro- 
seismisch bestimmt werden. Fir alle ande- 
ren Herdgebiete Deutschlands lagen bisher 
weder mikroseismisch noch makroseismisch 
ermittelte Tiefen von Erdbebenherden vor. 
Wegen der relativen Seltenheit grosserer 
Erdbeben innerhalb Deutschlands und des 
Fehlens geeigneter fiur Herdtiefenbestim- 
‘ mungen auswertbarer Registrierungen wur- 
den nachfolgend nur Herdtiefen derjenigen 
Erdbeben makroseismisch ermittelt, von 
denen eine Isoseistenkarte gezeichnet werden 
konnte. 


Mit Hilfe einer neuartigen Methode (7) ist 
es méglich, mit geringem Zeitaufwand eine 
grossere Zahl von Erdbeben zu bearbeiten 
und Ergebnisse zu erzielen, die mit mikro- 
seismisch errechneten gut ibereinstimmen. 

“Wie den meisten bisher bekannten Ver- 
fahren liegt auch dem hier benutzten die 
Gleichung von Kévesligethy (*) zugrunde. 


lf 4h Si 


(0) 


+3aM(rT_-h), [1] 


oder, da nach Abb. 1 
pd ao e 


AES 


+3aM (/RR+5—A). [2] 


Hierbei ist 


I, = Intensitàt im Epizentrum [Grad] 

I = Intensitàt in der Entfernung s vom 
Epizentrum 

s = mittlere Entfernung der Isoseiste I 


vom Epizentrum (Isoseistenradius)[km] 
h = Herdtiefe [km] 
a = Absorptionskoeffizient [km] 
M =log e = 0,4343. 


I 


Herd 


TATO RALE 


In einem Diagramm nach Gleichung [2 
kann nun fiir einen festen Wert des Ab- 
sorptionskoeffizienten a die Herdtiefe % in 
Abhingigkeit von der Epizentralentfernung 
dargestellt werden (Abb. 2). 

Stimmt zufàllig der Wert von a, der die- 
sem Diagramm zugrunde liegt, mit dem 
eines Erdbebens iberein, so muss sich zu 
jedem Isoseistenradius s und der zugehòri- 
gen Intensitàtsdifferenz I,— I, ein konstan- 
ter Wert der Herdtiefe h ablesen lassen. In 
allen anderen Fillen, in denen der feste 
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Wert a des Diagramms von dem des Erd- 
bebens verschieden ist, werden die abgele- 
senen Herdtiefenwerte, die den Entfernun- 
gen s, und den Intensitàtsdifferenzen Z, — I, 
entsprechen, mit gròsser werdender Epizen- 
tralentfernung entweder ansteigen oder fal- 
len, wie es in Abb. 2 fir a = 0,02 und 
a = 0,04 gezeigt wird. 


h 


Abb. 2. — Darstellung von Gleichung [2] fir 
festes a und ganzzahlige Intensitàtsdiffe- 
renzen I°, — I. 


Dieses Steigen oder Fallen der Herdtie- 
fenwerte 4, entsprechend den Isoseistenra- 
dien s, ist also ein Kriterium dafir, dass der 
dem Diagramm zugrunde gelegte Absorp- 
tionskoeffizient a gròsser oder Kleiner als der 
des Erdbebens ist, dessen Herdtiefe unter- 
sucht werden soll. Umgekehrt zeigen also 
konstante Werte der Herdtiefe fir entspre- 
chende Epizentralentfernungen s, und in- 
tensitàtsdifferenzen IZ, — I, an, dass beide 
Absorptionskoeffizienten, der feste des Dia- 
gramms und der des Erdbebens, iberein- 
stimmen. Aus der Konstanz des abgelesenen 
Herdtiefenwertes geht hervor, dass dieser 
der gesuchte richtige Wert ist. Hierbeiwird 
wie bei allen anderen makroseismischen Herd- 
tiefenbestimmungsverfahren  stillschwei- 
gend vorausgesetzt, dass der Absorp- 
tionskoeffizient eines Erdbebens fiùr ver- 


schiedene Herdentfernungen sich nicht &n- | 


dert. Man kéònnte nun mit Hilfe der vor- 
stehenden Betrachtung eine Methode zur 
Bestimmung der Herdtiefe gewinnen. Man 
benòtigt dazu eine Anzahl von Diagrammen 
nach Abb. 2 mit hinreichend abgestuften 
festen Werten des Absorptionskoeffizienten 
a. Durch Probieren, also im Naherungsver- 
fahren, wird nun dasjenige Diagramm heraus- 
gesucht, das einen Kkonstanten, d. h. rich- 
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tigen Wert der Herdtiefe fiir jeden gege- 
benen Isoseistenradius s und Intensitàts- 
differenz I, — I ablesen lasst. Dieser Me- 


thode stehen lediglich im Wege, dass einmal | 
eine grosse Zahl derartiger Diagramme not. | 


wendig ist, zum anderen, dass die Herstel- 
lung solecher Diagramme infolge der Trans- 
zendenz der Gleichung [2] sehr miihevoll und 


‘zeitraubend ist. Um diese Schwierigkeit zu 


umgehen, wurde von Ullmann (*) in Gleich- 
ung [1] der Absorptionskoeffizient a elimi- 
niert, wodurch sich die Gleichung in eine 
bequeme Form bringen làsst. Er stellt. fol- 
gende Definitionsgleichungen auf. 


nota h, 0, == [3] 
oder 
Li Ò £ di 
h ‘ Y s 


Die Zuordnung dieser Gròssen geht aus 
Abb. 3 hervor, und man kann nun [1] wie 
folgt schreiben. 


li 
3 


Q 


= log M(0=7}-Q000 


Abb. 3. — Zur Herleitung von Formel [10]. 


Nach der Abb. 3 ist 
o) 1 


CA 


mn sing 
und daher 
o_n=o0(1—sinq). 
Nun wird 
I, I 
3 


«= —logsing + Mo (1—sing) [5] 


LOS Dr. W. Ullmann, Inst. fir Bodendyna- 
mik und Erdbebenforschung, Jena. 


| 
| 
| 


araus 
= E + log sin e) 3; i; di [6] 
Setzt man 
oe); [7] 
— sin g 
— c(g) log sinp = f (9), [8] 
I, — I 
St, [9] 


dann ergibt sich fùr [6] 


o=pyc(@)—f (9). [10] 


o ist nur definiert fùr 


y = logsinpg > 09 
oder 
# +Insingp>0, 


folglich 
sin pg > € 


Mit Hilfe von Gleichung [10] lassen sich 
fir alle Intensitàtsdifferenzen I-1In die 
zweckmàssig um halbe oder viertel Grade 
abgestuft werden, Kurven berechnen, da die 
Ausdriicke [7, 8, 9] leicht tabellierbar sind 
und milhsame Naherungsberechnungen fort- 
fallen. Entweder kann man mit dem Win- 
kel g und der Gròsse o fir jedes y eine 
Kurve zeichnen, oder man benutzt dazu die 
Gròssen o und 7, die sich aus 


p=osing 
und 

oî = 0° ul n° 
ergeben. 

Die Bestimmung der Herdtiefe eines Erd- 
| bebens mittels des 0, y-Diagramms geht nun 
folgendermassen vor sich: Auf Grund der 
“ Isoseistenkarte sind die mittleren Isoseisten- 
abstinde vom Epizentrum s, fir die ent- 
sprechenden Intensitàtsdifferenzen I, —In 
sowie die Intensitàt im Epizentrum I, ge- 
geben. Unter Annahme eines geschàtzten 
Wertes fiir die Absorption a erhàlt man 
durch einfache Multiplikation mit den Iso- 
seistenradien s, die Gròssen Gy. 
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Nun entnimmt man dem Diagramm zu 
jedem o bei der zugehòrigen Intensitàts- 
differenz I, — I das entsprechende n. Stei- 
gen oder fallen die »-Werte, so wird der 
Vorgang mit einem kleineren bzw. grosseren 
Wert von a solange, wiederholt, bis die 7- 
Werte konstant bleiben. Aus 7 erhàlt man 
durch Division mit a die gesuchte Herd- 
tiefe h. Selbstverstàndlich muss in Kauf 
genommen werden, dass infolge der niemals 
idealen Verteilung der Isoseisten die n- 
Werte streuen. Jedoch lisst sich fast immer 
erkennen, ob sie eine fallende oder steigende 
Tendenz haben. Stàrker streuende Werte 
zeigen an, dass die zugehòrigen Isoseisten- 
radien zu stark fehlerhaft und daher nicht 
geeignet fi eine Herdtiefenbestimmung sind. 

Da bei diesem Verfahren die Absorption a 
zunàchst geschatzt werden muss, sind meist 
mehrere Naherungsschritte nòtig, um den 
richtigen, d. h. konstanten Wert der Herd- 
tiefe zu ermitteln. Ferner geht aus Glei- 
chung [1] hervor, dass die Epizentralinten- 
sitàt I, méglichst genau bekannt sein muss, 
um sichere Ergebnisse zu erhalten. Man 
kann aber die Zahl der Nàherungsschritte 
stark herabsetzen, wenn der Absorptions- 
koeffizient nicht beliebig gewahlt, sondern 
in geeigneter Weise abgeschàtzt wird. 

Stellt man Gleichung [2] so dar, dass die 
Intensitàtsdifferenz I, I in Abban- 
gigkeit vom Isoseistenradius 8 gebracht wird, 
so stellt diese Funktion (Abb. 4) die Inten- 
sitàtsabnahme mit der Entfernung fir die 
Gleichung von Kévesligethy dar. Aber auch 
fiir jedes Erdbeben làsst sich mit den ma- 
kroseismischen Daten eine derartige Kurve 
zeichnen, wenn man I in AbhàAingigkeit von 
s auftrigt. Vergleicht man eine derartige 
Intensitàtsabnahmekurve mit den theore- 
tischen Intensitàtsabnahmekurven etwa 
Aurch Ùbereinanderlegen der auf transpa- 
rentem Papier gezeichneten Diagramme, so 
lisst sich einmal der Wert des Absorp- 
tionskoeffizienten a mit geniigender Genauig- 
keit abschitzen, zum anderen zeigt die zu 
der Bebenkurve passende theoretische Ab- 
nahmekurve den extrapolierten Wert der 
Intensitàt I, hinreichend genau an. Ausser- 
dem ist es in vielen Fallen méglich, auch 
den ungefàhren Wert der Herdtiefe 4% aus 
dem Diagramm zu entnehmen, 80 dass Irr- 
timer bei der Herdtiefenberechnung ver- 
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mieden werden kénnen. Mit Hilfe des ab- 
geschitzten Wertes von a kann die Ermitt- 
lung der Herdtiefe nach dem vorher be- 
schriebenen Verfahren vorgenommen wer- 
den. 


(99) 10 20 30 40 50 60 708090700 120 

] 

Z 

SÌ 

4 

d 

6 

fl ì i 

9 ia 

9 e p= 
h=5 h«10 h-20 


W. SPONHEUER 


tische mit a = 0,001. Legt man die beiden | 
Kurven so ibereinander, dass die Epizen-. 
tralintensitàt von 6 Grad mit dem Null 
punkt des Koordinatensystems der theore- 
tischen Kurve zusammenfallt, so liegen die 


150 


200 5 


A= 0001 
A= 001 
A = 0025 
A = 0,05 
3 = 
5. a 3 
h5 ho N90 


Abb. 4. — Abhàngigkeit der Intensitàtsdifferenz /, I von der Entfernung s fir verschiedene 
Herdtiefen & und Absorptionskoeffizienten a nach Gleichung [2]. 


Das Verfahren méòge an einem Bie- 
spiel erlàutert werden. (Erdbeben an der 
Hornisgrinde vom 30 . 12 . 1935). 


beobachteten Epizentralentfernungen unge- 


fàhr auf der theoretischen Kurve fiur h = 


30,km. (Abb. 5). 


sLkm] 


DRA ANTO Z30 507770 100 


150 200 


Abb. 5. — Abschéatzung von a und % durch Anpassen der makroseismischen Daten an eine 


Kurvenschar nach Gleichung [2]. 


Der Isoseistenkarte von Hiller(*) wurden 
folgende mittlere Isoseistenradien entnom- 
men: 

EDO CAIRO CON OTO 
8,32 80,420 180 2300 km 

Triàgt man s in Abhàngigkeit von / auf, 
so erhélt man fiir diese Intensitàtsabnahme- 
kurve die beste Annàherung an die theori- 


Nach den makroseismischen Beobachtun- 
gen ist allerdings /, héher als 6 Grad, jedoch 


niedriger als 6,5 Grad gewesen, so dass 
I, = 6,25 gesetzt wurde. Daher muss die 


Herdtiefe geringer als 30 km sein, wie sich 
auch aus dem Kurvenvergleich ergibt, wenn 
man die Ordinate von 6,25 auf den Ur- 
sprung der theoretischen Kurve legt. Mit 
a = 0,001 erhàlt man, da o = sa, fir die 


I Intensitàtsdifferenzen 
_ SEMPA ì 


SE: (0.751,20, 1,75 2,25, 2,75 3,25 
o, 0,032 0,05 0,085 0,120 0,180 0,230 


020 


n=f(0) / 


9 
h 
Ù 
N 


0,95 


0790 
009 
008 
007 
_ 006 
Q05 
004 
003 
002 
0,01 


74 
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Der Vorteil der aufgezeigten Methode 
liegt vor allem darin, dass zu jedem Wert 
der mittleren Isoseistenentfernung ein Herd- 
tiefenwert betimmtwird. Streuen die er- 
haltenen Werte der Herdtiefe innerhalb eines 


4 ast DE 


0 002 006 000 a 0% 


Hierzu liest man aus dem o, 7-Diagramm 
(Abb. 6) die zugehòrigen nn-Werte ab, die 
durch a dividiert ergeben. 


n, 0,024 0,0225 0,025 0,024 0,026 0,024 
h, 24 225 25 24 26 24 km 


Abgesehen von der unvermeidlichen 
Streuung sind die h-Werte als konstant an- 
zusehen, die Herdtiefe schwankt also in die- 
sem Fall zwischen & = 22,5 bis 26 km. 


025 030 035 


Abb. 6. — 0, y-Diagramm zur Bestimmung der Herdtiefe. 


grossen Bereichs, so muùssen wie schon er- 
wàhnt, die makroseismischen Daten als zu 
fehlerhaft und daher als nicht geeignet fi 
eine Herdtiefenberechnung verworfen wer- 
den. Dagegen wiirde die Anwendung eines 
der Rechenverfahren, etwa nach der Me- 
thode der kleinsten Quadrate, in einem 
solchen Falle ein scheinbar gesichertes Er- 
gebnis erbringen, dem in Wirklichkeit der 
physikalische Sinn fehlt. 

Nach den bisherigen Erfahrungen mit der 
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neuen Methode stimmen die hiermit errech- 
neten Herdtiefen gut mit den mikroseis- 
misch bestimmten ilberein, wàhrend friher 
oftmals erhebliche Unstimmigkeiten zwi- 
schen mikroseismisch und makroseismisch 
ermittelten Herdtiefen auftraten. 

Da fir viele auch makroseismisch beo- 
bachtete Erdbeben wegen der Umstàandlich- 
keit der bisherigen Verfahren die Herdtiefe 
nicht bekannt war, konnte deren Magnitude, 
wenn keine brauchbaren instrumentellen 
Aufzeichnungen registriert waren, nur mit 
Hilfe der Intensitàt im Epizentrum /, und 
der Gròsse des filhIbaren Schiittergebietes 
betimmt werden. 

Nach Gutenberg und Richter (*) làsst sich 
die Magnitude eines Erdbebens aus makro- 
seismischen Daten nach folgenden Beziehun- 
gen bestimmen: 


log E = 95+3,2 og #R+11I,, [11] 


ferner 
log E = 11,1 + 6,4 log R, — 3,2 log A [12] 


Duch Zusammenfassung der beiden Glei- 
chungen [11, 12] erhàlt man 


log E = 10,3 + 3,2logR, + 0,551, [13] 
eine Beziehung, in der die Herdtiefe 4 nicht 
auftritt. Mit [13] hat Fiedler (2) die Magni- 
tuden der makroseismisch beobachten Be- 
ben Siildwestdeutschlands bestimmt, wobei 
er die Hypozentralentfernung PR, durch 
die Epizentralentferuung  ersetzte. Es 
lag nun nahe, Fiedlers Ergebnisse unter 
Verwendung von Gleichung [11] nachzupri- 
fen, nachdem die Herdtiefe der Beben ohne 
grossen Aufwand aus den makroseismischen 
Daten errechnet werden konnte. Hierbei 
stellte sich heraus, dass mit Ausnahme der 
in der Tabelle mit * bezeichneten Beben nur 
unbedeutende Unterschiede bei der Berech- 
nung von log E nach [11] gegenitber der 
Bestimmung nach [13] auftraten. Allerdings 
muss hierzu bemerkt werden, dass nach der 
Definition von Gutenberg und Richter R 
als der Radius des Schiittergebietes ange- 
sehen wird, das von der Isoseiste mit der 
Intensitàt I — 1,5° eingeschlossen wird, 
widhrend sich bei Fiedler in der Regel RR 
auf einen Schiitterbezirkbezieht, der von der 
Isoseiste 3. Grades eingeschlossen wird. Die 
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Ubereinstimmung der Ergebnisse spricht fiir 
Fiedlers Auffassung von R. Ubrigens durfte 
die Festlegung der Grenze des makroseis- 
mischen Bereichs im Sinne von Gutenberg 
und Richter heutzutage bei dem hohen Stòr- | 
pegel durch Industrie und Verkehr nur noch 
in Ausnahmefàllen méglich sein. 

Die Herdtiefen in Deutschlands z. Zt. reg- 
samstem Erdbebengebiet, der Schwéabischen 
Alb, sind, wie eingangs bemerkt, teilweise 
auch mikroseismisch belegt. Wie die Ta- 
belle zeigt, liegt ein grosser Teil der Herd- 
tiefenwerte im Intervall von 8 bis 10 km, 
nur wenige liegen tiefer bis etwa zu 15 km. 
Daher ist es besonders auffàllig, dass das 
Erdbeben vom 21.2.1933 mit Sicherheit 
eine groòssere Herdtiefe von h = 30 Km 
aufweist. 

Bei den mit einem * gekennzeichneten 
Beben der Schwàbischen Alb ist die Herd- 
tiefenbestimmung, wie auch schon Peter- 
schmitt (9) bemerkt hat, nicht eindeutig. 
Man erhàlt bis zu einer gewissen Epizen- 
tralentfernung s, deren Wert bei etwa 50Km 
liegt, einen konstanten Wert der Herd- 
tiefe & fiir ein bestimmtes a. Fir Isosei- 
stenradien gròsser als etwa 50 km ergibt 
sich eine bedeutend tiefere Herdlage mit 
einem kleineren Absorptionskoeffizienten. 
In einigen derartigen Fallen konnte durch 
Vergleiech mit mikroseismisch errechneten 
Herdtiefen immer die kleinere der beiden 
sich ergebenden Herdtiefen als zutreffend 
bestimmt werden. Hier liegt die Annahme 
nahe, dass bei Erdbeben mit gròsserem 
Schittergebiet, denn nur bei diesen treten 
zwei Herdtiefenwerte auf, die Ausbreitung 
der Energie nicht, wie vorausgesetzt, un- 
gefàhr geradlinig vor sich gegangen ist, son- 
dern dass von einer gewissen Entfernung 
an Energie zur Erdoberflàche gelangt, 
die an einer tieferen Schicht entlang sich 
ausgebreitet hat. Erdbeben mit einer sol- 
chen Eigentiimlichkeit fanden sich inner- 
halb Deutschlands bisher nur in der Schwà- 
bischen Alb und in Oberschwaben. Hier zeig- 
te sich bei dem Schadenbeben vom 27 . 6 . 
1935 die vorerwàhnte Eigentimlichkeit. In 
Ubereinstimmung mit den mikroseismischen 
Berechnungen wurde die Herdtiefe zu etwa 
9 km ermittelt. Die Herdtiefe des Bebens 
von 1898 ist dagegen weniger sicher, sie 
liegt zwischen 5 und 9 km Tiefe. 


id 


Fiir die Erdbeben des Dornstetter Graben 
und des Albvorlandes wurde eine Herdtiefe 
in der Gròssenordnung von etwa 15 km 
gefunden. Im Gebiet sidlich der Donau in 
Oberschwaben ergaben sich Herdtiefen von 
$ bis 9 km. 

Der Herd des Erdbebens vom 13 . 10 . 
1886 am Nordufer des Bodensees lag sehr 
flach in etwa 3 km Tiefe, wàhrend derjenige 
des Bebens vom 21.6. 1917 bei Konstanz 
| die fiir Deutschland schon erhebliche Tiete 
von 20 km aufweist. 
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Die drei Erdbeben im Niederrheingebiet 
am Nordabfall der Eifel bzw. bei Aachen 
stimmen etwa mit ihren Herdtiefen, die bei 
20 km liegen, iberein. Ganz geringe Tiefen 
haben die Herde der Beben zu Herzogen- 
rath und Tollhausen. Wenig unterscheiden 
sich auch die Herdtiefen der Erdbeben der 
Gegend von Siegburg-Zilpich, der Erft- 
gegend und der von Euskirchen, die einen 
Bereich von 8 bis 12 km einnehmen. 

Fiir das mitteldeutsche Erdbeben mit dem 


mit einer Magnitude M = 3,3. 


Die Erdbeben der mitleren Schwarzwald- 
region haben Herdtiefen von 8 bis 13 km, 
das Beben vom 3.8.1728 in der Gegend- 
von Kenzingen eine solche von 14 bis 17 km. 
Die gròssten Herdtieten auf deutschem Bo- 
den wurden in der Gegend des siidlichen 
Schwarzwaldes erreicht, hier wurden fur die 
beiden kurz aufeinander folgenden Erdbe- 
ben an der Hornisgrinde 26 km Herdtiefe 
nachgewiesen. 

Die Erdbeben in der Rheinebene liegen mit 
Ausnahme des Erdbebens vom 24 . 1. 1880 
bei Langenkandel in ganz geringen Tiefen 
xvon 3 bis 6 km.Von derselben Gròssenord- 
nung sind sie Herdtiefen der Erdbeben in 
der Gegend des Kaiserstuhls, einer Vulkan- 
ruine, wenn man das Erdbeben vom 28.6. 
1926 bei Sasbach-Endingen-Riegel aus- 
nimmt. 

Die Herde der Erdbeben im Gebiet des 
Mittelrheins von Koblenz bis Grossgerat lie- 
gen in einem Tiefenbereich von 6 bis 12 km. 


Epizentrum am Ostrand des Thiringer 
°(erg)fà 
#00. (erg) 3 a | 
300} _ } t di | | 
M=65 
200 | J | Da m-6 È 
| (4= 5500 
100 . i | 
t Pa 
4 al L 
1700 25 50 75 1800 25 50 75 7900 25 50 


Abb. 7. — Freigewordene Spannungsenergie als Funktion der Zeit fi Erdbeben Deutschlands 


Beckens wurde eine Herdtiefe von etwa 
15 km bestimmt, dagegen sind die Beben 
von Stadtroda und vom Werratal als Ein- 
sturzbeben anziisprechen und haben da- 
her nur sehr geringe Herdtiefen. 

Fiir das Erzgebirge stand nur ein aus- 
wertbares Erdbeben zur Verfiigung, dessen 
Herdtiefe 8 km betragt. 

Ferner sind in der Tabelle zwei Erdbeben 
in Schlesien mit Herdtiefen von etwa 9 km 
angefihrt. 

Aus den zusammengestellten Ergebnissen 
scheint hervorzugehen, dass abgesehen von 
wenigen Ausnahmen jedes Herdgebiet in 
Deutschland eine gewisse ihm eigentimliche 
Herdtiefe aufweist. Die gròsste bisher nach- 
gewiesene Tiefe liegt bei 30 km. 

Grossere Schwankungen, auch innerhalb 
eines eng begrenzten Herdgebietes, zeigt der 
Absorptionskoeffizient a. Beispielsweise lie- 
gen die Werte dieser Grosse im Bereich der 
Schwébischen Alb zwischen a = 0,001 und 
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Tabelle 
3 Absorptions- 
Herdtiefe | E x 
Datum h i LA Epizentrum 
[km] [km]! ì 
1) Schwdbische Alb 
23. 9.1830 | 12 0; 025 4,5 Hayingen — Eglingen 
24.11.1872 10,5-11 0,01 32 Mòossingen 
TIARZOI8STO 11-12 0,01 DI Hechingen — M6ssingen 
16.11.1911* N37 0,001 6,3 | Ebingen _ Onstmettingen 
20/107 1913 12-14 0,001 5,0 | Hechingen 
1]. 12 1924* 14-15 0,025 Dell Bitz — ‘Ebingen 
11.12.1931 8-9 0,01 5,0 | Ebingen — Balingen — Zillhausen 
22.12.1931 10 | 0,025 5,5 | Lonsingen — Kohlstetten (Reutlingen) 
21. 2.1933 28-32 | 0,001 4,5 | Margrethausen — Burgfelden — Pfeffingen 
10.10.1933 | 9-12 0,001 383 Ebingen — Onstmettingen - Pfeffingen 
flo ho dlEBXi DT 0,005 5,5 Nérdl. Sehlatt (Siidwestalb) 
24. 3.1934 7-8 | 0,05 | 248 Nérdl. Gammertingen 
Ir 091937 11 0,001 | Si | Bei Bronnen 
2.18.1938 8-10 0,001 * 4,1 | Tailfingen — Onstmettingen 
IAL939 6-7 0,02 d09 Pfeffingen — Lautlingen 
6. 8.1940* 9-11 0,001 2,9 | Onstmettingen 
2. 5.1943* 7-8 0,025 5,8 I Onstmettingen — Pfeffingen 
28. 5.1943* 6-7 0,01 6,23 Onstmettingen — Pfeffingen 
27.12.1943 7-10 0,001 5,0 | Onstmettingen 
28. 6.1947 9-10 0,01 5,6 | Onstmettingen — Tailfingen 
14. 9.1947 8-10 0,01 2,9 i Margrethausen 
27. 1.1948* 13-14 0,001 4,5 | Onstmettingen 
SAMn949 7,5-8 0,05 313 | Tailfingen 
15. 9.1949 5 0,025 | 2,8 i Onstmettingen — Pfeffingen 
6.11.1949 7-8 0,01 | 4 Onstmettingen 
| 
2) Obersehwaben 
6.10.1898 | 5-9 | 0,001 | 3,9 Saulgau — Mengen 
27. 6.1935*| 8,5-9,5 0,025 | 6,0 Saulgau — Herbertinsen 
| - 2 
3) Dornstetter Graben — Albvorland 
28.11.1822 13-16 0.025. I 5.1 i Murgtal (Dornstetter Graben) 
19. 4.1936 14 0,01 | 4,5 | Albvorland bei Tiubingen, Bebenhausen 
— Hagerloch 
4) Bodensee 
IG 10. 1886 4 0,01 | Dare Bei Friedrichshafen, Bodensee Nordufer 
DINO 1917 20 0,001 4,5 Konstanz, westlicher Bodensee 
5) Schwarzwald 
| 
3 8. 1728 (gd 17 | 0,001 5,3 Kenzingen — Lahrer Bruch 
24. 1.1883 | 10-13 0,01 3,4 | Gottenheim (sidlicher Schwarzwald) 
21. 4.1885 11-12 | 0,001 Sta Feldberg 
7. 6.1886 | 8 0,01-0,001 26 Mittlerer Schwarzwald bei Lahr 
13. 1.1895 | 8,5-10,7 | 0,01 Te i Bonndorfer Graben 
22. 1.1896 13 | 0,005 4,8 | Neustadt — Kappel — Saig 
30.12.1935 26 | 0,001 D,1 Hornisgrinde 
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; Absorptions- 
Herdtiefe RL 
koeffizient | Magni i E 
Datum h d = pe Epizentrum 
[km] [km]! i 
6) Oberrheintalgraben 
WAM29LS99 8-10 0,05 | 4,9 Zaber — Enz — Wurmgebiet 
24. 1.1880 8-9 0,005. | 3,4 | Langenkandel 
11. 6.1887 3,5 0,04 | 3,2 i Sehuttern bei Lahr 
8. 21933 4-6,5 | 0,07 | 5,4 | Rastatt 
7. 6.1948 5-6,5 | 0,001 | bl Karlsruhe 
{ I 
7) Kaiserstuhl 
| | 
21.11.1823 FOA] 0,07 4 | Endingen 
24. 6.1884 | 4,5-5,5 | 0,04 99 | Endingen — Jechtingen — Sasbach 
3. 1.1886 3 | 0,05 202 Sasbach — Endingen — Riegel 
9.10.1886 3 0,05 | 3,6 Kehl — Kappel 
IMSretS91 9) 0,025 | 3 Opfingen 
14. 2.1899 13) 0,25 | STU | Sasbach westlicher Kaiserstuhl 
28. 6.1926 ll 0,005 5,5 | Sasbach — Ihringen — Riegel 
8) Mittelrhein 
29. 7.1846. 6,5-8 0,001 LT St. Goar, Rheintal 
2./3.10.1869 | 8-10 0,001 3,9 | Engers — Koblenz 
30-10-1869 | 6 0,05 4,3 | Gross — Gerau 
1.11.1869 | 6-8 0,04 4,4 | Gross — Gerau 
T1.11.1869 | 10 | 0,025 shall | Gross — Gerau 
2.11.1869 : 8,6-10,6 | 0,05 | 4.9 | Gross — Gerau 
19. 6.1928 4,13 | Andernach — Neuwied 


10-12 | 0,07 


| 
9) Niederrhein, Aachener Gebiet 


Nordabfall der Eifel 


26.27.12.1755| 18-21,5 0,002 5,8 | 
IS*2.1756 21-25 0,006 6,2 | Nordabfall der Eifel 
PAR LOI ISY6, IIT41D 0,04 AD, | Herzogenrath 
2A 6A] 2 0,01 4,05 Herzogenrath 
2072818790 4-5 0,001 5,05 Tollhausen, Rheinische Bucht 
18.11.1881 | 22-24 0,01 ASTI | Aachen 
13.12.1928 | 10,5-11,5 0,02 4,1 Erft — Réodingen 
11. 7.1949 | 12 | 0,02 A 720008] Euskirchen — K6ln 
Si 319500) 6,5-8,5 ,01 | 4,4 | Euskirchen 
14. 3.1951 | 9 0,0010 | 5,2 | Euskirchen 
| 
10) Mitteldeutsehland 
| SICA 
6. 3.1872 | JAN5= 160%) 0,001 | 5,6 Ostrand des Thuùringer Beckens, Ron- 
| | neburg i 
98. 1.1927 | 8 0,01 | 3,14 Stadtroda (Thir. Becken, 6stlicher Tel) 
22. 2.1953 | deg: Î 0,04 3,57 Werratal 
11) Vogtl. Erzebirge 
il 
99.11.1875 | 8 | 0,001 | 3,44 | Plauen 
| | 
12) Schlesien 
Se S1853 


Mittel — Schlesien: Strehlen, Reichen- 
bach 


er fe DE e a 


11. 6.1895 9 


9-10 | 0,001 | | Trautenau 


166 


a = 0,05. Nach den vorliegenden Erfah- 
rungen ist a = 0,001 als unterer Grenzwert 
anzusehen. Die obere Grenze ist dagegen 
nicht ganz sicher. Im Rahmen dieser Un- 
tersuchung wurden die hòchsten Werte fr 
den Absorptionskoeffizienten im Oberrhein- 
talgraben gefunden, anscheinend bedingt 
durch die hier vorhandene grosse Màch- 
tigkeit der lockeren Sedimente. Werte 
von a = 0,07, im Falle des Bebens vom 
14.2. 1899 sogar a = 0,25, wurden hier 
erreicht. Selbst wenn man diesen letzteren 
Wert als unsicher, etwa durch besondere 
Umstinde vorgetàuscht, ansieht, so bleibt 
dennoch fur den Absorptionskoeffizienten 
ein Schwankungsbereich von ungefàhr a = 
0,001 bis fast 0,1. Es muss allerdings hierbei 
bericksichtigt werden, dass der Absorptions- 
koeffizient keine einfache physikalische 
Grosse, wie z B. die Ausbreitungsgeschwin- 
digkeit elastischer Wellen, darstellt, sondern 
dass er von mehreren Faktoren abhàngt. 
Abgesehen von den elastischen Konstanten 
des Mediums wirken hier noch die Frequenz 
der Bodensechwingung und die Art der Wel- 
lenausbreitung mit, die entweder ràumlich 
oder innerhalb einer Schicht vor sich gehen 
kann. 

Die Tabelle enthàlt die wichtigsten Erd- 
beben vom Jahre 1800 an sowie dariiber 
hinaus noch einige Erdbeben aus friiherer 
Zeit. Mit Hilfe der dazu berechneten Magni- 
tudenwerte ist es méglich, nach dem Ver- 
fahren von Benioff (*) die Erdbebentàtigkeit 
Deutschlands energiemàssig darzustellen. 

In Abb. 6 ist als Ordinate die Quadrat- 
wurzel aus der Erdbebenenergie aufgetragen, 
wobei alle Erdbeben mit einer Magnitude 
von M = 3,3 verwendet wurden. Aus dem 
Diagramm geht hervor, dass nach der Jahr- 
hundertwende eine bedeutende Zunahme der 
Seismizitàt in Deutschland zu verzeichnen 
ist. Jedoch ist dieser Zuwachs grésstenteils 
auf die Erdbebentiitigkeit der Schwibischen 
Alb seit 1911 zurickzufiihren. 


ZUSAMMENFASSUNG 


Eine neue makroseismische Methode ge- 
stattet die schnelle und sichere Ermittlung 
der Herdtiefe fiir jeden mittleren Isoseisten- 
abstand vom Epizentrum. Hierbei wird ein 
Diagramm benutzt, dem die Gleichung von 
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Kéovesligethy cugrunde liegt. Die auf dies 
Weise erhaltenen Werte der Herdtiefen de 
rjenigen Erdbeben Deutschlands, von denen 
Isoseistenkarten gezeichnet werden konnten, | 
zeigen eine gewisse Ubereinstimmung fin | 
jedes Epizentralgebiet. Die aus Epizentral- 
intensitàit und Radius des Schittergebietes 
bew. aus Epizentralintensitit und Herdtiefe 
errechneten  Magnitudenwerte stimmen im. 
allgemeinen ‘diberein. Die Darstellung der | 
ausgelosten Spannungen in Abhéingigkeit von | 
der Zeit fiir alle Erdbeben Deutschlands mit 
einer Magnitude von M = 3,33 zeigt ein 
starkes scheinbares Ansteigen der Erdbeben- 
tiitigkeit seit 1911. 


ABSTRACT 


A new macroseismic method permits the 
quick and sure determination of the focal 
depth for each middle isoseismal distance 
from epicenter. Herewith a diagram is used, 
which is founded on Kéwvesligethys equation. 
The focal depth of earthquakes in Germany, 
determined in this manner, to which isoseis- 
mal maps could be drawn, shows a certain | 
accord for each epicentral region. The ma- 
gnitudes computed from epicentral intensity 
and radius of proceptibility or from epicen- 
tral intensity and focal depth accord general- 
ly. The representation of strain release in 
function of time for all earthquakes of Ger- 
many with M = 3,3 shows an important 
apparent ascent since 1911. 


RIASSUNTO 


Un nuovo metodo macrosismico permette 
la determinazione rapida e sicura della pro- 
fondità ipocentrale per ogni distanza ‘iso- 
sismica media dall’epicentro. 

A quest’uopo ci si serve di un diagramma 
ricavato dalla formula del Kévesligethy. 

I valori delle profondità dei focolari ot- 
tenuti con questo metodo per quei terremoti 
della Germania, di cui sì potevano disegnare 
delle carte isosismiche, mostrano una certa 
conformità per ogni territorio epicentrale. 

I valori di magnitudo calcolati rispettiva- 
mente dall’intensità epicentrale ed il raggio 
del territorio di scossa oppure dall’intensità 


epicentrale e la profondità ipocentrale corri- 
pondono generalmente. 

Il grafico delle tensioni svincolate in dipen- 
nza dal tempo, per tutti i terremoti della 
ermania con una magnitudo di M = 3,33 
ostra un’apparente forte crescendo dell’at- 
inità sismica dal 1911. È 
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siro au) è pe a 
i tira bro 


I° PARTE 


Esaminato il processo stazionario dell’elet- 
troconsolidamento d’un suolo saturo di 
acqua (*), (il che costringe, per legge di 
continuità a ritenere che l’acqua che appare 
al catodo scompare esclusivamente dall’a- 
nodo), abbiamo mostrato in più modi come 
si possa ovviare a questo assunto limitativo, 
ritenendo variabile nel tempo il fenomeno 
elettrocinetico (*). 

La pressione geoidrostatica H è notoria- 
mente legata al vettore flusso d’acqua tel- 
> 

lurica 9g, impregnante il suolo, e al vettore 
> 
intensità di corrente continua (c. e.) I, gal- 
vanicamente immessa nel terreno. 

La perdita d’acqua Q (per unità di volume 
e di tempo), nulla nella stazionarietà, si può 
ritenere proporzionale alla caduta di pressione 
nell'unità di tempo nella transitorietà. 

_ Si assumono valide pertanto la legge di 
Helmoltz-Darcy e quella del « Consolida- 
mento meccanico ». Tenuto conto altresi che 
la div / = 0, tutte queste proprietà vetto- 
riali cospiranti, comportano che la pressione 
geoidrostatica (H) debba obbedire alla clas- 
sica equazione differenziale del calore limi- 
tatamente qui al caso lineare (*), nelle con- 
dizioni specifiche del presente problema. 
Valga infine il presupposto in questa 
I Parte che l’acqua impregnante il suolo, ca- 
taforata o che si espelle al catodo ad es. 
tubolare, Q,, venga emunta in modo tale 
| che la pressione idrostatica al catodo riman- 
ga costante, uguale al suo valore iniziale H, 
Ritenendo possibile questa modalità opera- 
tiva, dedotta H, o la grandezza P_ = 
H — H,, è poi agevole ricavare Q, Vr gran- 


d> 
dezze legate rispettivamente a qg e @ sil 


Aspetti diversi applicativi dell’elettrogeosmosi transitoria. 
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Si correlazionano così tre grandezze elet- 
> 
troidriche: il vettore flusso d’acqua q per 


unità di sezione retta del terreno, la perdita 
idrica di portata per unità di volume @, 
l’acqua che si raccoglie al catodo @x 

Si abbia inoltre: 


a — spaziatura polare unidimensionale 
(anodo x = 0, catodo x = a), 

1a — H--H,= pressione differenziale 
nel mezzo terroso (H = H, per 
ti 0), 

Ls = tempo di consolidamento, 

IT, = k.0 coefficiente quasinvariantivo, 

o) — elettroresistività del terreno saturo 

ke = permeabilità elettrogeosmotica, 

k — permeabilità idraulica, 

di — intensità di corrente elettrica im- 
messa al suolo, 

Qx = «portata » per unità di area cato- 
dica cm*/sec. cm?, 

(A) — perdita idrica di portata per unità 
di volume, 

k — tempo relativo al flesso di Qx(t), 

tp — tempo di pianerottolo di x(t), 

K — quantità d’acqua cataforata nel- 
l’intervallo (0, 4), 

T — quantità d’elettricità fluita nel ter- 
reno nel tempo (0, t), 

M — K(t)/uT (adimensionale) = resa ca- 
todica, 

W — quantità d’acqua tolta in (0, t) per 


unità di volume di terreno, 
Q perdita d’acqua extranodica, 
(, perdita d’acqua interpolare, 
È — tempo limite operativo, 
0 tempo elettrodico, 
À costante di proporzionalità rela- 
tiva al catodo, 


I 


I 
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q(0t) = portata catodica al tempo # (elet- 

trosmotica), 

= portata idraulica al tempo 1, 

e = (può identificarsi talvolta con V’in- 
verso del coefficiente di conso- 
lidamento standard meccanico, 
da unità 107* a meno), costante. 


Vedremo come le grandezze H, K, O for- 
mino la base delle teorie svolte relative al- 
l’effetto elettrogeosmotico. H è una gran- 
dezza, s'è detto, di dimensione d’una pres- 
sione (che però non si identifica con la pres- 
sione esterna). Essa sostanzialmente è lega- 


Qg(t) 
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nita sopra. È l’equazione suscritta insieme} 


dH 
« diffusione » AH = € “Va 
(2), che provocano l'andamento del feno- 


meno nella nostra teoria. 


a quella di [v. 


La determinazione della c in base alla [a], 


è quindi di fondamentale importanza per 
tutta la teoria: naturalmente si può anche 
raggiungere sperimentalmente. In ogni caso 
si può notare che, se la determinazione di € 
(che in definitiva è unaigroconduttività), de- 
ve avvenire in una fase stazionaria, grazie 
alla [a], è necessario la misura del gradiente 


d’umidità. Se invece si considera la fase di. 


a=100 T°%=5.10° 

Ke= 108 T(50-375-10 

p = 35-00 
=% 


150 - 25-10 
(6 Qe(t= 0,9195-10* 


0}(t)= Portata 3 [Sezione unitaria = 0m3/sec. cm? SD 
# =7empoin secondi SE 
a = Ampiezza polare in cm ÈX 
p = Resishvità in Ohm:cm 
ri = Tempo relohvo al flesso 
la (20) tà (50) È) 
5 10 s10 10° 510° 105 5-03 t0* 510° 105 5105 108 5.108 107 5107 108 5-08 109 ui 
Fig. 1 


ta alla quantità d’acqua W contenuta nel 
terreno per unità di volume, mediante una 
semplice relazione: 


H_-H,=(w-w)kec, 


[v. (*)[, che mostra il puro carattere formale 
di H. Questa pressione è stata introdotta 
per permettere di considerare l’effetto del 
flusso d’acqua come effetto Darcy, per cui: 


ja gi 
q= — k grad H = — 


grad w (a) 


(6) 


Quest’equazione fissa tra l’altro il signi- 
ficato esatto della costante e, che evidente- 
mente può non coincidere con quella di 
consolidamento del Terzaghi, calcolata con 
pure considerazioni meccaniche. Infatti non 
c'è nessuna ragione o prove che mostrino 
che quest’ultima coincida con quella defi- 


variabilità col tempo occorrerà determinare i 
«tempi caratteristici » come 7; e da essi ri- 
cavare ce, ritenuta qui comunque costante. 

L'equazione [a] mostra tra l’altro che la 
presenza di K nella teoria è puramente 
formale, ed è strettamente legata alla defi- 


I 


i 
i 
| 
| 
: 


nizione di H. Questo fatto si riflette nella 


circostanza che nelle nostre formule in cui 
non compaiono pressioni, non compare 
neanche K. (3). 


$ 2 — DISTRIBUZIONE TEMPORALE DELLA 
PORTATA IDRICA NELL'UNITÀ DI SEZIONE 
CATODICA. 


Con i summenzionati presupposti teorici, 
abbiamo ricavato per la « portata catodica 
unitaria » la seguente fondamentale espres- 
sione: 

Qx = pI erf Y/t/t 


(t = ca*/4, tempo di consolidamento). 


ASPETTI DIVERSI APPLICATIVI DELL’ELETTROGEOSMOSI TRANSITORIA 171 


Sì tratta d’una portata direttamente pro- 
porzionale alla densità di corrente elettrica 
(corrente per unità di sezione d’elettrodo), 
al coefficiente u, oltre che alla funzione del- 
l’errore o di Gauss. Erfx è un fattore che 


T Q(t) 


cm3/rec.cm® 


Nelle Figg. 1, 2, 3 abbiamo preso in con- 
siderazione 3 abituali spaziature elettrodiche 
bipolari (a = 100, 200, 300 em), e per cia- 
scuna di esse 2 coefficienti di consolidamento 
(c = 20, 150 sec. cm ?). 


à =200 7(20)- 3.108 
kKe=10°5 T(591,5-106 


pet” 9 2153-1909 
I=104 APE 
I S=I0% 


Q(6%=Q(%-0,9155-109 


Q(t)= Portata /Jezione unitaria = cormifsec em? S 
f = 7empo in secondi È 
a = Ampiezza polere inem î 
p> Resistivita in 0hm<m 
a = 7empo relativo è/ flevso 
& (20) fe (150) Élree) 


i SII ne E SI a n 
5 10 5-10 10% 5.102 105 5-103 109 510° 105 505 1085-108107 s.lo7 108 5-10 10° 


Fig. 2 


vale uno per valori sufficientemente grandi 
dell’argomento x, e cioè J/T/t = 3, pert ab- 
bastanza piccoli: t, < T/9. In questo tempo 
iniziale (t)) di erogazione di corrente, sì ri- 
trova la legge di Wiedemann della staziona 


A 


Qg(7) 


cm3/rec cm* 


Ti E 


Q, (300) 


Q(1)= Parfata/Sezione unitaria = cm3/sec cm 
? = Tempo n secondi 
a = Ampiezza polare inem 
= Reritivifà'in Ohm-em 
fr = Tempo relativo ol flesso 


Il tempo t varia allora da un minimo 
di 10* a 106 sec. In corrispondenza l'ambito 


temporale in cui si potrà ritenere erf y tft SI 
(periodo di stazionarietà), oscillerà tra 10% e 
105 sec. (t < t/9), cioè tra 3 e 23 ore. 


a=300 TE =45105 
Ke=10°5 T(5%/x» 3375-1068 
Si 1/9 - 3-105 

= 1/°l= 25-10 
Ol GP 918510 


20) 750, 
4" i {(sec) 
& EM i - 
516 5-10 10° 510? 10° 5-10° 10* 5104 105 5.105 106° 5-108 107 5.107 108 5.105 10° 
] vr 
Fig. 3 


‘rietà (delimitandone la validità): 


Te a? 
Qi 2 pI (per tp 5. 9 i 36. 


durata del pianerottolo. 

Trascorso tn la @k decresce lentamente 
fino a ridursi quasi a zero per tempi ab- 
bastanza grandi. 


Fermo restando t, la portata @x(t) au- 
menta con 7, salvo nel periodo stazionario, 
in cui Q;(t) dipende esclusiavmente da / e 
da wu. 

Le diagrafie Qx, con ascisse dei tempi in 
scala logaritmica, presentano all’inizio, un 
andamento rettilineo orizzontale (corrispon- 
dente al pianerottolo di stazionarietà fino a 
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T 08. : 
tp = da lento decremento che sì riduce asin- 


totico all’asse dei tempi. Tutti i profili Q;(t) 
9 


dl 
denunciano un flesso, ubicato per & = 3° 
Analogamente a #, anche t; rientra nella ca- 
tegoria dei «tempi caratteristici »: 


pi VG 07/97, 


Per t= 7 abbiamo dato in (?), l’espres- 
sione: 


ec) 


(Quori = mani. Vi 


e la « portata » risulta inversamente propor- 
zionale alla radice quadrata del tempo, pro- 
porzionale a u, I, V c oltre che all’ampiezza 
polare (a), o resistenza ohmica per unità di 
sezione. 

Si potrà risalire ora a norme circa l’eroga- 
zione della corrente continua ad intermit- 
tenza. 


Modalità operative d’erogazione di corrente. 


Poichè, trascorso il periodo #, @;(t) dimi- 
nuisce col tempo, sarà consigliabile, quale 
vantaggiosa modalità operativa, innalzare (tra 
T/9 e 67/9) Vintensità della corrente iniziale 
(compatibilmente con le altre esigenze del 
processo); per riportare l’emungimento ai va- 
lori maggiori di pianerottolo, 0 prossimi ad 
esso. 


Esemplifichiamo per a = 100, e = 20 
(v.Fig. 1): la« portata di pianerottolo » Qx(t). 
risulta di 1075 em?/sec.cm?, mentre per 
t = 10° sec., dopo il pianerottolo, Q;(t) = 
0,67.107*. Volendo riportare la portata alla 
stazionarietà, dopo circa 30 ore (t = 105 
sec.) di processo, dovremo innalzare la cor- 
rente (densità > 1074 4) da I ad 7’ in modo 
che si abbia: 


Qi (t)=puIerf|/rft = 1075. 
Poichè con la corrente iniziale 7 dopo 
t = 10° sec., s’è detto che si ha: 

Qs (1) = u I’ erf J/Tt = 0,67 .10%5, 


si dovrà usare una 1’ tale che: 


I']I= @'s(t)/Qx(t) = 1/0,67 = 
= 1,49. Quindi I’ — 1,497. 


Analogamente (v. Fig. 3, curva ec = 20),g| 
Q:(t) nel pianerottolo è 1.107 5 cm?/sec.cm$, 
mentre per # = 108 sec. scende a 0,08. 4 

Per riportare allora la portata alla stazio- 
narietà, occorrerà usare una /' tale che sia: 


I']I = & (t)/Qx (6) = 1/0,08 = 12,5 - 
VISI 


Per questa stessa curva il # = 10° sec. consi- 
derato nell’esempio precedente, è ancora sen- 
sibile nel pianerottolo, in quanto in questo 
caso a = 300. 

Qualora non si potesse più conseguire la 
« portata stazionaria », ma portate minori, 
malgrado gli aumenti di /, quest’impossibi- 
lità potrebbe costituire un indice del grado 
di disidratazione raggiunto dal terreno. 

Tale prassi, oltre che consentire notevoli 
vantaggi di riduzione del tempo di trattamento, 
potrà dare il modo di constatare Ventità della | 
disidratazione avvenuta nel terreno, senza do- | 
ver ricorrere ad interventi d’altra natura. 

Il «tempo di pianerottolo » t può fornire 
infine un ottimo criterio per regolare i « tem- 
pi d’intermittenza o di pulsazione periodica 
o no» della corrente, da erogare a scatti 
salienti, e abbreviare intanto l’elettropro- 
cesso. 


$ 3 — DISTRIBUZIONE TEMPORALE DELLA 
QUANTITÀ TOTALE D’ACQUA ESTRATTA 
IN (0, è). 


La quantità totale d’acqua elettricamente 
estratta nel tempo # dal suolo K(t) = 


t 

= | @:(1)dt, per unità di sezione catodica, in 
funzione della quantità totale di elettricità 
impiegata /(), è stata da noi valutata con 
andamento temporale del tutto analogo a 
quello di Qx. 

Per piccoli tempi t rispetto a 7 ritroviamo 
la legge di Wiedemann: 


K = ul’ (valore noto nella teoria staziona- 
ria), pert <rt. 


La quantità totale d’acqua estratta K è pro- 
porzionale alla quantità totale d’elettricità im- 
piegata I° (indipendentemente, si noti, dal 
coefficiente di consolidamento). 


Per t > 7, il rapporto K//' è crescente se 
(€ < x), decrescente se (t > 7), quindi per 
$ = 27 si ha un massimo (che è anche mas- 
simo assoluto), di entità f(a7) = 1/7. 

La derivata seconda della funzione A (t)/ 


, 16 
T"(t), si annulla per un tempo t = CA 


per un tempo t, in cui il diagramma di 
Fig. a) presenta un flesso ascendente, con 
ordinata f(16 77/9) = 15/16 x. 


kb K 
| Zu 


>0 


Fig. a 


Assumendo come variabile il rapporto 
K/uT (0 K ad esso proporzionale), il grafico 
della funzione inversa si presenta come in 
Fig. bd. 


Dal grafico si nota che il tempo t risulta 
. definito per: 


reo Ku 1/2, 


univalente per X/2 ul" <0 (un tale ambito 
non interessa, evidentemente, il problema 
fisico che suggerisce la funzione), 0 due 
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valori se: 


NEK 
2 


Limitandosi a tali valori della variabile 
K/2ul", si può scegliere uno dei due osser- 
vando che, dal problema fisico, si può ri- 
tenere attendibile il ramo di curva (Fig. b), 
solo per t © ar. Andrà pertanto scelto il 
tempo maggiore, cioè quello in cui si assume 
nel denominatore, il segno (—): 


05 pa. 


i=4n/(2Va—V4ifn-2KjuF). 


La funzione resa così univalente, definita 

per 0 < K/2uT <1/mx ha il (lim. 8) > 

kjT=0 
+ 00, ed assume il suo minimo per K/2 ul" 
= day con ia) 

Il rapporto adimensionale tra la quantità 
totale K (t) d’acqua accumulata o espulsa 
al catodo nel tempo t, e la quantità /' di 
elettricità spesa per questo nello stesso tem- 
po, indicato con M(t) = K/uI", appare in dia- 
grafie (v. Figg. 4, 5, 6), applicando la for- 
mulata da noi data in (?): 


fs 


Mt) = (1 + 2a) ert / tft + 
sede 


Va 
I profili M(t) (Figg. 4, 5, 6), tracciati con 
gli stessi parametri a, ce, delle Figg. 1, 2, 3 
hanno andamento perfettamente analogo al- 
le Q;(t). Presentano tutti un « pianerottolo », 
(periodo stazionario), derivante dal fatto 
che, per t abbastanza piccoli (verificanti an- 
cora la limitazione t < 7/9), si ha con gran- 
dissima approssimazione: 


erf vift nad e RESO; 
quindi: 
M(t) — 1, cioè K(t) ul 


Oltre il pianerottolo, M (t) decresce lenta- 
mente, fino a ridursi quasi a zero per tempi 
abbastanza grandi rilevabili facilmente dai 
grafici. Le ampiezze dei pianerottoli sono 
identiche a quelle rilevate per le Qx(t), in 
quanto è identica la relazione che defi- 
nisce il periodo di stazionarietà. Si ha ancora 
che le durate di stazionarietà, come i tempi 
elettrodici, crescono con (e) e con (a). 
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Poichè, almeno al di fuori del pianerottolo, 
M(t) decresce col tempo, allora ad elettro- 
geosmosi inoltrata (t =T/9), conviene l’impiego 
di correnti relativamente alte con contrazioni 


A M(t) (Adimansionale) 


1.0 


M (100) 


11(t)= cd - Rapporto fra la quantita‘ 
dicqua catodica nel fempo ? 

0.41 e la quantila' di elettricita‘ 

i = Tempo in secondi 

a = Ampiezza polare in em 

0-27 p= Resistività“in Ohm.cm 
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intense e di durata più lunga. Sul tempera i 
mento di questa convenienza operativa v. (*). 

Con ciò si avvalora e si completa quanto 
esposto nel $ 2 circa la vantaggiosa modalità 


dà (rec) 


510 107 5-10° 103 5:103 10* 


Fig. 4 


di durata, piuttosto che piccole a lunga 


durata. 


Modalità operative (con correnti intermit- 
tenti) N. 2. 


Una nuova modalità operativa permette di 
intervenire în ambiti in cui M(t) è ancora 
grande, e quindi in cui, a parità di quantità 
di elettricità fluita, si ottengono ancora alte re- 
T MAI 


(Adimensionale) 


5-10% 105 


M (200) 


) 
M(t1= a =Rapporto fra la quantita‘ 
dacqua catodica nel tempo È 


043 e l quantità di elettncits' 
f = 7empo ih secondi 
a = Ampiezza polare in cm 
0.24 


p= Pesistvità in Ohmem 


rt in 
5 10 5.10 10% = 5.102 103 5.109 108 


5-105 108 5-108 107 5-107 108 5.105 109 


d’incremento intermittente della corrente. | 
Si è appunto dimostrato che, così operando, | 
non solo si abbrevia la durata del tratta- | 
mento elettrocinetico, ma si consegue, fermo 
restando I’, una maggiore resa d’acqua. 
Converrà pertanto, per avere rese mag- 
giori, quando si oltrepassi il pianerottolo, 
innalzare l’intensità della corrente iniziale, 
in modo da mantenere costante la quantità 


d = 200 

= IROSD 20:200°_ 2-105 
4 4 

Ke = 1075 

p=10° 


T = 1079 


E(rec oL 


510° 105 


N el Sal 
5-105 106 5.108 107 5-107 108 5.108 10° 


Fig. 5 


se di acqua catodica. Quindi Vuso dopo la 
stazionarietà, di correnti piuttosto intense e 
di breve durata. 


A parità coulometrica, a partire da un certo 
tempo in poi, questi brevi e forti impulsi 
permetteranno d’estrarre quantitativi idrici su- 
periori a quelli ottenibili con correnti meno 


totale di elettricità, pur riducento il tempo 
di erogazione fino a riportarlo possibilmente 
nel pianerottolo o in prossimità. Ad es. per 
a = 100, c = 20 (Fig. 4), pert = 10° sec., 
M(t) = 0,87. 

Occorrerà allora erogare una corrente 7’ 
per un tempo t < t, tale che sia intanto 


"t= It, (T'=T), e tale che sia inoltre 
< t/9 nell’ambito estremo del pianerottolo 
(o post). Poichè è t = tI|I', dovrà essere 


I- ole t = 
7° = t/9, cioè I" 29I-7, periiia=5.108; 


coi nostri valori I’ > 18 I. 
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resa, si procederà con la modalità operativa 
N . 2 (naturalmente l'erogazione di corrente 
richiesta si ritiene compatibile con tutte le 
altre esigenze e possibilità del processo). 
Una serie di prove sperimentali elettroedo- 
metriche su argille sature d’acqua hanno 
confermato in pieno la nostra teoria isoter- 


(Fig. 6), per tempi molto grandi t = 108, 
M(t) = 0,14. Per riportare allora M(t) al 
valore unitario del pianerottolo, occorrereb- 
be salire ad una corrente enorme /', tale 
che sia I =9tIt = 20007, t< t 2000, ilche 
è impossibile. 

L’elevazione della corrente dovrà essere 
perciò meno tardivo, più tempestivo, per non 
dover altrimenti impiegare tali altissime cor- 
renti, in condizioni d’umidità del suolo mol- 
to ridotta. 

Come si vede l'aumento di corrente per 
raggiungere alte rese in acqua catodica, è 
notevolmente più sensibile di quello trovato 
‘per l'aumento di (x(t). Si è scelto anche in 
questo caso t = 10° sec. per porci nelle 
stesse condizioni precedenti, e rendere per- 
ciò paragonabili i risultati in casi estremi, 
anche se praticamente inattuabili. 

(on t = 10° sec. (278 Ah), si troverebbe: 


I =>20I, t 1/20, 


per poter rientrare nel pianerottolo. 
Possiamo riferire che qualora interessi disi- 
dratare un terreno senza preoccupazioni di 
rendimento può convenire la modalità N. 1. 
Se invece interessa anche una regolazione di 


i M(t) (Adimensionale) 
10 a = 300 
ca?_ 20+500 
Woo fOeln 45105 
0.8} M (300) 
i 
581 2) 
M (#)= vis =Papporto fe la quantita 
dacque catodica nel fempo 
0.47 e la quantità di detricite' 
i 7 = Jempo in secondi 
a = Ampiezza polere in om 
0.27 pe Pesistivifa in Ohm-cm 
J 
DIE . È E(1e). 
5 10 SI0 10° 510? 105 5105 fo* 5.10° 105 5.105 1085-1065 107 5107108 5.108 109 
Fig. 6 
Analogamente, pera = 300, ec = 20 mica (v. Elettroedometro di nostra costru- 


zione Fig. c). 


SIL 
(05 GSS] Qo x=8 ds 
IM 

Corrente Tempo SISA 

erogata d’erogazione Sedia 

5 emunta 
I= 0,204 t=5h K.=16ben 
I=0,54 t=4h = L'Etna 
I=0,33 A t=3h K='180708 
I=0,50A4 t=2h hr 200,18 
T=0,604, = Lhs30min. 290 cm'. 


Aumentando ancora la corrente I, si su- 
pera il « limite di temperatura di Cruse », e 
le K diminuiscono. Il limite massimo d’ac- 
qua emunta coincide con il limite massimo 
di temperatura nel diagramma acqua cata- 
forata-temperatura. Altri effetti in queste 
situazioni termiche si sovrappongono quali 
la diminuzione della resistività del mezzo 
per cui si deve abbassare la tensione per 
mantenere costante l’amperaggio, e quindi i 
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presupposti della teoria isoterma e a ten- 
sione costante vengono meno. Nelle nostre 
prove la corrente ottima (fermo restando i 
3600 Coulombs erogati) è stata 0,5 A per 
2 h (tempo minimo del processo) catafo- 
rando 250 ecm? d’acqua d’impregnazione dei 
campioni argillosi, mentre con ben 5 h d’ero- 
gazione di corrente 0,2 A si è emunta la 
metà d’acqua. Ferma restando perciò la 
quantità d’elettricità conviene portare la 
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cm? e per sec., questa disidratazione mentr 
è nulla per 2 > 4, si può esprimere, v. (?): 


(0,8) = Hi VS . lp | (2) i 
vi — ap.| (2 ): È 


La funzione @(x, t) > 0 indica dunque la. 
disidratazione dell’unità di volume del ter- 


(e < a.l 
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i=10°* 
{L1=KepI=10® 
110°. 
i 
210 | 
Q(x,t) 


“ cm’/sec.cm? 


—150 —100 -50 


Fig. 7 


corrente a sbalzi (tenere presenti i piane- 
rottoli) fino ad un certo massimo (desumi- 
bile questo dalla termicità del suolo) e con- 
trarre il tempo dell’elettroprocesso secondo 
la norma della costanza coulometrica. Per- 
tanto le modalità operative N. 1, N. 2 s'in- 
tegrano e conferiscono alla prassi elettro- 
geosmotica un impiego razionale. 


$ 4 — DISTRIBUZIONE SPAZIOTEMPORALE 
DELLA PERDITA DI PORTATA NELL'UNITÀ 
DI VOLUME. 


Considerando specialmente, punto per 
punto nel terreno la perdita d’acqua per 


reno nell’unità di tempo (v. Fig. 7) per ef- 
fetto dell’elettrogeosmosi. 

In detta funzione, # varia tra (0, + 00), 
mentre x varia negli intervalli extranodico 
(— 00, 0), e interpolare (0, a): 


d799 d) 00 (0, te 


uI a = p_4TÎt \. La 
= Var ad); 0(0,0)=0 
Inoltre: 
dò Q 


da 088 2< #8 < do, 


(x, t) crescente con a, 


dQ 


<"0.80r00 <<; 
da 


@ (x, t) decrescente con ©, e pertanto @ (0, t) 
sarà il massimo valore assunto dalla @(x, 1). 


Poichè (dQfdax) < 0, Se <oseo0<£ 
z=0 da 

<a, ne deriva che (xo) ènecessariamente 

negativo o nullo (per t = 0), e di conse- 

guenza il massimo di @ (@, t) cade o sull’a- 

nodo (per t — 0) o nella zona extranodica 


> 0). 
Nella fig. 7 appaiono tre andamenti di 
Q (1, t) in funzione della x per tre valori 


prefissati di t: (7/10, 7, 10 7). 

I primi due presentano il massimo, mol- 
to accentuato, all’anodo: in realtà, il mas- 
simo dovrebbe essere leggermente spostato 
verso l'ambito della x negativa, ma l’appros- 
simazione usata nei calcoli non rende sen- 
sibile questa differenza. Il terzo t = 107 
presenta invece il massimo per a = — 100, 
in accordo con la teoria. 

Si noti infine che, col crescere del tempo, 
e come del resto è facilmente avvertibile 
con un semplice esame della funzione, lo 
spostamento del massimo verso le x nega- 
tive, è accompagnato da una generale e 
sensibile diminuzione di @ (@, t), diminuzio- 
ne cioè del prosciugamento per unità di vo- 
lume e di tempo. 

Per t <t, Q(x) presenta uno spiccato mas- 
simo nei pressi dell’anodo x = 0, il che av- 
viene come nella stazionarietà. 

Inizialmente viene quindi prosciugata solo 
la zona dell’anodo, il che dimostra che la teoria 
stazionaria, che postula che tutta l’acqua estrat- 
ta proviene dall’anodo, è corretta, almeno fino 
a quando che t < T. 

Aumentando t, il massimo migra verso va- 
lori negativi di x, 0 extranodici, divenendo 
sempre meno pronunciato. Per 1 > T, il 
massimo schiacciato cade in ambiti di tra- 
scurabile interesse (x < — a). Per tempi si- 
mili l’idroestrazione procede molto lenta- 


1 : 
mente (Qx © ag ), provenendo ormal da z0- 
U 


ne ben distanti dal centro bipolare d’ecci- 
tazione elettrica. Tutta l’acqua tellurica che 
si poteva espellere sotto l’azione della cor- 
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rente /, dalla regione complessiva (— a < @ 
< a), si può ritenere praticamente emunta. 
Per vedere ciò ancora più chiaramente, 

basta calcolare la portata W per unità di 
volume data da: 

L 

fQdt, 

(0) 
quantità complessiva d’acqua sottratta al- 
l’unità di volume di terreno nell’intervallo 
(0, t). La funzione W (x t), per t = 00 tende a: 


w_=pIac= IkeR, pera <0; 
Ww_=puI(a—%) per0<%c%<a, 


limiti, per (a <@< a) raggiungibili in 
un tempo multiplo sufficientemente grande 
di 7; ua = Rk,(R= resistenza ohmica uni- 
taria). 

Ciò mostra come il grado di prosciugamento 
di un terreno, con l’impiego di una corrente I, 
non può superare certi limiti (determinati dai 
coefficienti geotecnici e sopratutto dall’in- 
tensità di corrente). 

Il grado di prosciugamento non può supe- 
rare una determinata percentuale dell'umidità 
iniziale a saturazione o meno. Esso è diret- 
tamente proporzionale ad (1), alla resistenza 
ohmica, all’inverso del « coefficiente di conso- 
lidamento standard », oppure a (c). 

Nella regione eatranodica x < 0Vacqua rag- 
giunge per t = 0 la sua massima entità 
(ualc), mentre tra gli elettrodi questa decresce 
linearmente dall’anodo fino ad annullarsi al 
catodo. La ragione sta nel fatto che al ca- 
todo si raccoglie tutta acqua convogliata, 
e noi abbiamo presupposto in questa teoria, 
che lì si mantenga la pressione iniziale H,. 

Se al catodo si agisse sulla pressione, ab- 
bassandola, si sovrapporrebbe allora un ef- 
fetto Darcy provocante un prosciugamento 
anche nell’ambito catodico. Dipende proba- 
bilmente da questo, se in pratica l’acqua 
continua a comparire al catodo anche dopo 
cessata l'erogazione di corrente. Diamo una 
serie di prove elettroedometriche: 

Con tensione 16 V, I = 0,20 A, dopo 1800 
sec., nell’elettroedometro con argilla più 0 
meno pura, si sono ottenuti 17 cm? d’acqua. 
Portando ora l’amperaggio (sempre per mez- 
zora) a 0,35 A (28 V), si ottiene 24 cm? 
(totale 41 cm*); aumentando ancora a 0,50 A 
(40 V) si ha 30 em?. In totale, in 1 h. 30 min., 
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di c.c. a scalino si sono ottenuti 71 cm? 
d’acqua elettrosmotica. Con 0,2 A per ot- 
tenere i 75 cm? d’acqua catodica la durata di 
erogazione della c. c. è stata di 2 h. 20 min. 
Con 0,50 A la corrente ha fluito evidente- 
mente per un tempo minore 1 h. e 10 min. 
ottenendo la stessa quantità d’acqua. Tutto 
ciò conferma sperimentalmente la funzione 
dell’amperaggio e della sua durata agli ef 
fetti dell’emungimento elettroidrico. 


f 
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Fig. d 


Si noti in particolare che la resistività 
elettrica del campione roccioso rimane sem- 
pre costante (circa 1456 £ cm), quindi non 
si hanno influenze nocive da tener conto. 
Se ritorniamo ora all'erogazione di cui sopra 
a scalino, sempre con lo stesso campione 
argilloso (sui 10.000 em? di terreno), stac- 
cando la corrente dopo mezz'ora, in questa 
fase l’acqua sale da 19 a 21 em, una piccola 
percentuale quindi dell'aumento che si ve- 
rifica continuando l’immissione di corrente. 
Anche aumentando la tensione iniziale della 
c. e. a gradino, nella pausa d’energizzazione 
elettrica non si sono superati i 2 em? d’acqua, 
il che mostra trattarsi di un piccolo effetto 
Darcy post-elettrico: Fig. d). 
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La Fig. 8 mostra, in funzione del tempagi 
e del luogo (x = 0) V’elettro-disidratazione to- 
tale del terreno. Sono riportati 2 diagrammi 
di W (x, t) in funzione del tempo, per e = 20, 
ec = 150. S'è spinto il calcolo fino a mettere 
in evidenza, per entrambi i valori conside- 
rati del coefficiente (c), come W (a, t) risul-, 
ti) asintotica al valore u/ac; asintoti pa- 
ralleli all’ascissa. 

È appena necessario osservare che W(2, t), 
per un fissato x, cresce col tempo, come è 
fisicamente ovvio, fino ai valori asintotici. 

Ritornando alla distribuzione della « per- 
dita di portata idrica Q(x, t) — per unità di 
volume », in funzione del tempo e dell’ascis- 
sa (v. Figg. 9, 10, 11, 12, 13, 14), abbiamo 
voluto ripartirla nei diversi spazi polari, se- 
condo le formule da noi trovate in (?): 


erf (2 V/ tt), 


ul 
(2A (1) i 9 


(perdita di acqua extranodica); 


EE, oi —- 
O.()= l'eta 3 er2V/th), 
(perdita di acqua interpolare); 
0:(1) = 0, (perdita di acqua extracatodica); 
O0=@. + ®, (perdita di acqua totale). 


Queste espressioni di @;(t), Q.(t) si pos- 
sono ottenere direttamente per integrazione 
della @(t, x) rispetto ad x negli intervalli 
(co, 0), (0, a). 

La quantità totale d’acqua @ estratta pro- 
viene dunque (tenuto conto dei presupposti 
della pressione interstiziale costante al catodo, 
e del processo monodimensionale), parzialmen- 
te dall’intervallo extranodico — co < xa < 0, 
parte da quello interpolare 0 < x < a. 

Per t < t, @ proviene, grosso modo, in 
parti uguali, da questi spazi attivi (princi- 
palmente dall’anodico), verificandosi in tale 
periodo: 


Q=Q= 1/2. 


Col proseguire del tempoil contributo idri- 
co dell'ambito extranodico (— co < x <— 0) 
aumenta fino a divenire, per (t > t) l’ap- 
porto predominante (Q, = 0). 

Per tempi t> t cessa perciò l'apporto in- 
terpolare, e il richiamo elettroidrico teleazio- 
nante raggiunge solo regioni molto lontane, 
(grazie all’effetto Darcy, col presupposto di 


mezzo illimitato, per cui all’oo, P= 0, 
la pressione permane H,). Il prosciuga- 
nento interpolare s’attua in definitiva fino a 
mando il tempo t non superi di qualche mul- 
iplo del tempo di consolidamento t. 

Il 1° gruppo di grafici (Figg. 9, 10, 11), 


 w(ot) 


«10 - cm3/sec.em? 


1 a = 100 
1021 Ke 1059 
= 10% 

1 [ =109 


c=-20 T=510° ulca=2-107% 
C=150 T = 3,75-105 plca=0,15 


7 = Tempo în secondor 

a = Ampiezza polarein om. 

i p_= Pesirtivifà in Ohm.em. 

7 = Tempo eletfrodico in second 


So 5-10 10? B«102 105 


tracciati per a = 100, 200, 300, € = 20.150, 
mostra il comportamento della perdita di 
acqua @,(t) per cm? e per sec. nello spazio 
extranodico, in funzione del tempo #. 

“Notiamo che sihaQ;(0) = I 2,0:(0) =0, 
e poichè Q,' (1) <0, la 4: (9) è decrescente 
‘col tempo. Potendosi ritenere approssimati 
vamente: erf x = 1, se ® = 3, si trova che, 
se 2jick > 8 (ovvero t < t/9), vale con 
grandissima approssimazione l'eguaglianza: 


Q0=uI/2, (0 a) 
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W(0,t) = Perdita d acqua all'anodo tra i fempi 0, È, 
c =(0efficiente di consolidamento in sec/on* 


i Ke = (vefficiente eleftrosmofico in omsrec Volt 
-2| I = (rrenfe peram? di eleffrodo in A/em? 


75.108 10 5-10%109 5-105105 5-10 107 


T79; 


Al periodo t = 47/9 corrisponde un piane- 
rottolo esoelettrosmotico, tratto orizzontale di 
curva praticamente parallelo all'asse dei tempi, 
4 volte più esteso di quello interelettrosmotico. 
AI di là, Q;(1) decresce lentamente fino ad 
annullarsi per t = 00. 


W(o0,t) 


_L0ec) 


5107108 5-108 109 


Pioss 


Il gruppo di grafici di Figg. 12, 13, 14, 
tracciati con gli stessi valori precedenti, 
danno la quantità @:(?) di acqua estratta 
nell'unità di volume nello spazio (0, a) per 
integrazione della funzione @(w, t) nell’in- 
tervallo (0, a). Per @s(t) si ha: 

0,(0) = uI[2 ’ 0, (0) =0, 
ed essendo @s (1) < 0, 0» (t) è funzione de- 
crescente col tempo. 

Quando sia contemporaneamente y Toe 
3,2/at>3, (6 < 7/9) può porsi pratica- 
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E 
Qu, (0<ti<t/9), 


té o 7 ; È 
n periodo stazionario 0 « pianerot- 


1Q,(t) 


em3/sec.am* 


CI 


5-10 


Q, (100) 


0,= Acqua extranodica in cmYrec.en® 
= Tempo in secondi 
4 = Ampiezza polare inom 
p = Resstività in Ohm-em 
T = Tempo eletfrodico in secondi 
Ke= efficiente cettrosmofico in emfrec Volt 
I = Corremke pu on° di elettrodo in A/cem® 


Lor 
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Tale eguaglianza cessa per tempi superiori a 
quelli relativi all’ampiezza del pianerottolo di 
entrambe le funzioni, salvo a riprodursi per | 


t-> 00, quando entrambe le funzioni sono 
praticamente nulle. Ò 


Ciò mette in evidenza Vesistenza di un va- 


a =/00 
Ke=10% 
=10° 
1 =10°* 
TE 5-10% 
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Fig. 9 


tolo interelettrosmotico »). Se invece è: 
(tia <t<4t/9), 
risulta erf 2 y/ tit — 1, e la Q;(t) si semplifica: 
Q,(1) = uI (erty fi —1/2). 


A 


Q(Î) 


cm>3/sec. em? 


5-10° 


Q;(200) 


0, = Aegua exfranodica in emYsec em? 
È = Tempo in secondi 
a = Ampiezza polsre in om. 
p =Resistivifà in 0hm.em 
T =/empoeleftrodico in secondi 
| Ke = Coeficiente eleltrosmotico in emfra Volt 
1 = Corrente per em di elettrodo in ffem? 


lore t del tempo in cui la differenza (Q, — 9%) | 
diviene massima. Questo tempo (t*), per cui 
ciò accade, può trovarsi esaminandola: 


f()=Q:(t) —Q(1)=u1I(ert2//t/t—erfy/t/t). | 


Notiamo che, essendo erf x funzione cre- 


a =200 
he "105 
paro 
I =10°° 
TE 2.108 
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Nel grafico, all'intervallo temporale (0,7/9) 
corrisponde un tratto parallelo all'asse dei tem- 
pi, oltre il quale V,(t) decresce lentamente fino 
a ridursi quasi a zero. 

Sî deduce che nel periodo stazionario, Qi (8) 
e (2(t) appaiono sostanzialmente uguali (con 
durata per @;(t) 4 volte maggiore di Vs(t)). 


scente del tempo, è sempre f(t)>0, salvo 
per t = 0 e pert = co, in cui {(t) vale zero. 


, ‘ 3 
Inoltre f'(t) s'annulla per #* — o , e poi- 
> nd 


chè f'(t) >0 se t<t*;f"(t) <0 sr t>t*, la 
Î(t) ha un massimo assoluto pert=t* (per cui 
si ha la massima prevalenza di Q;, su Qi). 


Si noti che l’eguaglianza Q, = @» si ha, in 
teoria, solo per t = 0, mentre in pratica 
O, e Q, possono considerarsi uguali per tutta 
la durata (7/9) del pianerottolo. Dalle tabel- 


} 0,(#) 


cm3/sec. om? 


5.105 


Q(300) 


0,= Acque exfranodica in emYrecom?® 
É = Tempoin secondi 
è = Ampiezza pol&re in em. 
= Resistivifà in Ohmem 
T = Jempo eettrodico in second 
Ke = Coefficiente elettrosmotico in m/sec. Volt. 
I = Corrente perem di elettrodo in Y/em* 
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In pratica converrà pertanto, quando si 
voglia disidratare sopratutto la zona inter- 
elettrodica, operare per tempi minori di t* — 
37/In2 (oltre i quali s'essicca in prevalenza 


a =300 
Ka =10°5 
pro 
I =10°* 
TE 45-105 
T(03 375-105 


t(sec) 


à . Aa 
3 o sio 107 5.10? 103 5.103 10* 


+0, (1) 
| am3/rec em? 
5.10° 


Q; (100) 


| 0, =Aegua inferelettrodica in om Irecem? 
È = Tempo in secondi 
a = Ampiezza polare in em 

- Resistività in Ohm.om 
T= Tempo eleftrodico in secondi 
Ke = Coefficiente eleîfrosmofico 1 om/sec. Volt 
I = (©rrente perem"di elefirodo in f/em? 


5-jo* 105 


Fig. 


Si0s 106 Silos 107 S-I07109 5:08 109 
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a = 100 
Ke =1075 
pr 109 
[=10°9 
T(2 5.109 
TL 375-108 


50 107 


0,= Acqua intereleffrodica in am?/sec em 
È = Tempo in secondi 
a = Ampiezza polerem cm 

= Resi; hvifa in Ohm.cm 
T= Tempo eleltrodica in second! 
Ke = Coefficiente elettrosmofico in omjsec Volk 
I - Corrente pere? di elettrodo in A/em® 


io Bio io: Sio? 103 5-10* 10° 


Fig. 


le di calcolo è facile rilevare come l’incremen- 
to di (Q, — 3) sia dovuto sopratutto alla 
maggiore diminuzione di Q, rispetto a quella 
di Q,. 


sot 105 5108 108. 


Bi0o 5.10 103 5-[03 104 5-10 105 5-105 1055-105107 5.107 108 5.108 109 
Fig. 12 
I 02 (1) 
| cm3sec am 
5.109) 
a=200 
Ke=10°9 
= 10% 
2 
Q2( 00) cS £L=10* 
n 72 2.108 
° (150) 6 
(= 15-10 


A(sec) 


— 5106107 5-10” 108 5-10° 10° 
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la zona extranodica). È superfluo, in altre 
parole, procedere con l’elettrosmosi dopo 
(t*), se ci si propone di disidratare solo l’am- 
bito (a) interpolare. I tempi (t*) qui sotto 
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riportati sono in corrispondenza dei vari alla maggior diminuzione dell’acqua inter- 
casi esaminati, e messi in confronto con it. polare: Q,, in confronto con quella extra- 


perci="20609 8100 nodica: 7. 
a Converrà tener presente, in quanto ai tem- 
bIT24040107 pi, oltre #&, = 1/9, tp,=4 1/9 ei 67/9; 

perc = 150, a = 100 anche t* = 37/In 2, e perfezionare con ciò le 
Ta 9,10 XA10% prassi N. 1, N. 2. Forse non è superfluo 
Dei 1,0290108 nemmeno notare che il centro del prosciuga- 

| Q2(t) Q2 (300) 
em3lrec.cm? 
5-10 
da =500 
Ke=10® 
p=r0° 
Z=107% 
TL 45-108 
a T‘2'5,375-108 


03 = Aegua inferelettrodica in cm3frecem® 
# = Tempo in secondi 
8 = Almpiezza polere in em 
pp > Resistvità rm Ohm_cm. 
T = Tempo eleftrodico in secondi 
Ke = Coefficiente eleftrosmofico in cmfsec Volt 
I = rrente per cm°di elffrodo in A/en? 


| 
| 
| 


&(1ec) 
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Fig. 14 
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a =100 
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? = 7empo/n secondi fg 

a = Ampiezza polare in em T z 5 

= 375-/0 


p_=Reistività' in Ohm-em 

T=Tempo eleftrodico in secondi 

fe = Coefficiente eleftrosmofico in mfsec Volt 
| I = Corrente per om? di elettrodo in 4/cm? 


510 SO 10? S-10f103 SHiOviO” — SHo*105  S.108 106 S108 107 SloTi08 — srios 10° = 
Fig. 15 
perio =2070aT=32200 mento in un bipolo galvanico elettrogeosmo 
22x10: tico non è il centro geometrico bipolare, 
ES=28,600 810% (considerando però i presupposti fatti), ma 
per ei = 150, ar= 200 l’anodo. In queste situazioni, volendo conso- 
© == 109,105, lidare una striscia di terreno (a), l’ubica- 
ie = 6,492 % 108 zione polare non include gli estremi della 
pere = 20, a = 300 striscia rettilinea, ma del centro geometrico 
TI = 1()5 della striscia (+) si protende per un’am- 
(= 1,948 08 piezza (a) verso il catodo (—): Fig. ;; 
DSC 083.00) L 
T_ ='95910 x 105 0 sd 
te= 1,461 x 107 llilcattna “I n 
La Fig. 15 da (Q— @.) per a = 100, ati î 


È SE Li ; qa proserugare ) 
G = 150. E immediato vedere come l’incre- 


mento di (0, — 9») sia dovuto sopratutto Fig. f 
CHA 


II: PARTE 


Nella I Parte abbiamo visto l'andamento 
spazio-temporale elettrogeosmotico, con il 
presupposto che durante l’emungimento, la 
pressione idrostatica rimanga costante al 
catodo, uguale alla pressione o dell’acqua 
interstiziale, o eventualmente della colonna 
(parziale o totale) d’acqua di risalienza elet- 
trosmotica. L’elettroprelievo può ben at- 
ituarsi a pressione costante, e considerando 
per questa quella interstiziale, si rileva con 
| ciò il puro apporto elettrogeosmotico, senza 
componente esterna (0 extratellurica), Dar- 
cy. Quest'ultima, valutata quale componente 
interna o di acqua tellurica, interviene solo 
per ristabilire l’invarianza della pressione 
al catodo. Siccome però l’acqua cataforata 
non sempre si toglie in queste condizioni, 
considereremo qui l’altra alternativa, della 
« pressione idrostatica variabile al catodo » con 
elettrodispositivo elementare bipolare d’am- 
piezza (a), posto alla superficie del suolo, 
l’anodo nell’origine (e = 0), il catodo in 
= a. 


> 
Se q indica il flusso d’acqua per unità di 
‘sezione; Q la perdita di liquido (estratto) 
i 


per unità di volume e di tempo, ii Io dt 
0 
la perdita di portata per unità di volume; gr 
la portata catodica per unità di sezione, 
t 


140 =[ qndt, H la pressione idrostatica del- 


0 
l’acqua interstiziale, varranno tra queste 
grandezze, le stesse equazioni indefinite del- 
la-J Parte. 


All’inizio t = 0, la pressione d’acqua 
interstiziale sia costante: H, e H = (HO 
pera = +00. 

$ 
| Le discontinuità di g nei puntir=0,x=4, 
“rappresentano le quantità di fluido 44, 4% 
che, per unità di sezione e di tempo scom- 
paiono all’anodo e al catodo rispettivamente 
Il simbolo qa sostituisce qui il Q, della 
I Parte (più razionale dato che ha la stessa 
dimensione di g). Poichè all’anodo non viene 
fornita acqua dall’esterno, il flusso vi dovrà 
apparire continuo: qa = 0. Molto più com- 
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plessa è la condizione al catodo, con pres- 
sione idrostatica proporzionale all'acqua che 
vi si trova se tubolare. Se y è la velocità 
con cui viene tolta l’acqua per unità di 
sezione catodica, Z un coefficiente di propor- 
zionalità, questo significa, secondo le nostre 
ipotesi, che per la pressione al catodo si ha: 


t t 


LS (fa a-|x dt) 


0 ‘0 ° 

In altre parole il prodotto Zy dà la velo- 
cità con cui cade la pressione idrostatica 
col pompaggio dell’acqua al catodo. 

La costante Z rappresenta perciò il rap- 
porto tra la variabilità della pressione cato- 
dica e il flusso catodico. Essa è quindi 
dell'ordine di grandezza del rapporto della 
pressione catodica e della quantità d’acqua 
contenuta in una sezione unitaria. Se si im- 
magina il catodo di forma rettangolare, di 
spessore (d) e altezza (I), questo rapporto 
è ovviamente gl/d (9g = gravità), che è del- 
l'ordine attribuito a Z. In realtà Z dovrà 
essere più piccola per le seguenti ragioni: 


1) Il catodo non è sempre colmo, anzi 
in pratica si tenderà di mantenerlo possi- 
bilmente vuoto, per cui Z deve essere sosti 
tuita mediante il valore medio dell’altezza 


della colonna d’acqua nel catodo l. 

Indicando con a il rapporto 1/1, avrà in 
generale a < 1, in pratica sarà inferiore a 
1, e forse anche di meno. 


2) Si è considerato la pressione in fondo, 
mentre invece bisogna considerare quella 
media, il che aggiunge un altro fattore 14. 


3) La pressione dell’acqua catodica si 
comunica al terreno circostante solo attra- 
verso i fori praticati sul catodo. Indicando 
con f il rapporto tra la superficie forata e 
quella totale, si perviene ad un altro fat- 
tore f-= s'/s. 

4) Infine la pressione dell’acqua catodi- 
ca, e specialmente le sue variazioni si tras- 
mettono con probabilità solo molto imper- 
fettamente al suolo circostante, come anche 
il sostituire un catodo limitato a quello il- 
limitato (richiesto dalla teoria) richiede un 
ulteriore riduzione y (che sarà qualche fra- 
zione dell’unità difficilmente valutabile). 
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In conclusione si perverrebbe così ad at- 
tribuire a Z un ordine di grandezza: 


di 


di 


Circa il prodotto 14 afy, si può ritenere che 
in una grande varietà di casi esso sia del- 
l’ordine di 1/100. In ogni caso le considera- 
zioni svolte dimostrano che è molto difficile 
dare una valutazione teorica dell’ordine di 
grandezza di . 

Osserviamo anzitutto che nella nostra 
teoria (?) è implicita l’ipotesi che la « pres- 
sione effettiva» H, al catodo sia propor- 
zionale alla « pressione formale » cioè quella 
definita mediante la [a] nelle immediate vi- 
cinanze del catodo. Se si potesse identifi- 
care le 2 pressioni si avrebbe y = 1. Vera- 
mente in y è conglobato anche l’effetto pro- 
veniente dalle dimensioni finite del catodo. 
Qui risulta conveniente escluderlo, e ag- 
giungere un altro fattore ò che tiene conto 
delle dimensioni finite. Con l'aggiunta di 
questo «fattore dispersivo » si avrà per 
A=gl/daPyò. 

In effetti non si possono identificare le 2 
pressioni di cui sopra in quanto H, = Wx/ek 
dove W, indica l’umidità del terreno nella 
zona catodica. 

Il rapporto tra questa espressione e quella 
effettiva è rappresentato da y, cioè si ha: 


= vHyx 


Supporre y costante equivale, in sostanza, 
formulare la seguente ipotesi fisica: ogni 
volta che il terreno umido viene a con- 
tatto coll’acqua (o atmosfera) si stabili- 
sce immediatamente un equilibrio tra la 
pressione esterna e l'umidità degli strati a 
contatto. In questo equilibrio c'è propor- 
zionalità tra le 2 grandezze: le precedenti 
formule esprimono questa proporzionalità 
supponendo y costante, 

Supponiamo ora che l’acqua venga tolta 
in tempi brevi rispetto all'andamento del 
fenomeno relativamente lungo. 

Se al tempo t viene tolta una quantità 
d’acqua provocando una diminuzione della 
pressione catodica A4H, si avrà per Zx — 
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AH-ò(t-1) è funzione di Dirac, per cui: 
È 


2[x&=A4H-10—t;1(%—9)= 


è 


0 
funzione impulsiva. 


Invece di 7 può convenire introdurre la 


funzione quantità d’acqua estratta per unità 
di volume al tempo t: W= W, — keH . 


Perveniamo così ad un’equazione da inte- | 


grare in W, con condizioni iniziali, all’in- 
finito, di continuità ecc. La soluzione di 
questo sistema, ottenuta con la trasformata 
di Laplace (?), ci ha mostrato è vantaggio 


d’una alimentazione di corrente più che a 


intermittenze (v. Parte I) ad impulsi veri e 
propri. 


Inerementi Intervallo Salti 
di corrente di erogazione di corrente 
Fid 0=kE<%k NEZAA 
Jie=4 bra u=l=Lh 
DS ia <t<tb4t1 in =In-1Ini 
n 
Besa dia ditta 
0 


Se I, è la corrente per cmq. d’elettrodo, 
dopo l’n-esimo ineremento, /, è la corrente 
per cmq. d’elettrodo dopo 1°(n + 1)-esimo. 
Tutto ciò trova naturalmente i suoi limiti, 
dato che col progredire della disidratazione 
sale la resistività del terreno, in modo che 
l'incremento impulsivo potrebbe richiedere 
tensioni troppo forti, ripercuotibili dannosa- 
mente sulle soglie termoelettrostazionarie 
(da non superare per non indebolire 0 ad- 
dirittura annullare lo stesso processo elet- 
trocinetico). 

Se nei tempi t,, ts..., tn viene tolta l’acqua 
catodica, con conseguenti abbassamenti del- 
la pressione H: 

lo glio Bin 3 ANO E) 

Le variazioni della pressione idraulica e 
della corrente possono avvenire in istanti 
arbitrari, non necessariamente coincidenti: 
(più prelievi idrici in genere, che innalza- 
menti di corrente). 


Se 1, è l’istante in cui la Z,_1 si sale a Zny 

s- I, ln), tn è l'istante del decre- 
nento della pressione idraulica da H,_1 @ 
nI (LA =“ HS a Hi) 
La teoria ha portato a considerare oltre 
«tempo di consolidamento » t = ca?/4 della 
Parte, un nuovo tempo, che abbiamo 
efinito «tempo elettrodico » 0 = 1/c(2k2)?, 
spressione in cui appare %, rapporto s'è 
isto tra quota piezometrica e acqua cata- 
orata al tempo t. Questo tempo 0 <7, che 
on dipende da (a), è forse la variante più 
portante apportata alla I Parte. È per 
> 0 che la disidratazione interessa quasi 
sclusivamente la zona anodica, è dall’in- 
torno o ad intervalli di 9 che si svolgono i 
processi interpolari, siano essi perseguiti con 
prelievi idrici a pressione costante o no (un 
po’ più frequenti s'è detto che non gli au- 
menti di corrente). 

Mentre il «tempo di consolidamento » 7 è 
normativo per la durata dell’elettroprocesso 
(contenuto nella bipolarità), il « tempo elet- 
trodico » 9 è normativo per il prelievo idrico 
e per gli incrementi di corrente. 

La seguente relazione dà la « portata ca- 
todica » al tempo t: 
+9 0) 


pUM=D(V1/0) — e. B(/i/0+Vt/t) 


vO=-<[1—V=t00(/40)] 
quat i 
Da= — e" | e dy 


% 
Le Y della q; contengono un numero di 
di corrente effettuati, e al numero d’emun- 


‘simenti idrici. Le funzioni g(t — tn), v(! —t,) 
risultano così: 


\ 0 , e0<t<kh 
GTA a 
A n) ngi ta) set 
i (0 moto — td, 
p(i tn 


Sert, < ta 
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termini pari rispettivamente agli incrementi 
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In definitiva: 


Qi uZing (t —t)tyk Ve E hnp(t 0 


oppure: 


da = uZing (1 NT. tp) br DI x W, UO (tn), 
(6) 

ove ai salti di « pressione formale » %,, che 
avvengono nei tempi t, (in cui al catodo 
viene sottratta l’acqua), vengono sostituiti 
i salti di « pressione effettiva » /, (misurati). 
Qui le W,, indicano i salti d’umidità al ca- 
todo che avvengono quando l’acqua viene 
estratta. Si noti che nell’ultima espressione 
di q, non compare più %. Per quel che 
riguarda il significato di /%, bisogna natu- 
ralmente tener conto del fatto che in un 
catodo verticale la pressione non è uniforme 
lungo tutta la colonna, e che quindi A, rap- 
presenterà la differenza della pressione me- 
dia prima e dopo la sottrazione dell’acqua 
al catodo (di questo fatto si tiene conto 
mediante il fattore a). 

La q;(t), che differisce naturalmente da 
quella ricavata nella I Parte, in condizioni 
di pressione costante al catodo, è valida 
non solo per qualsiasi teoria lineare, con 
costanti indipendenti dal tempo (che po- 
trebbero però variare spazialmente) ma an- 
che tridimensionale (solo che g e y assu- 
merebbero forme diverse, dipendenti dalla 
struttura geometrica dell’impianto, ma non 
dalla corrente, nè dalla pressione idrostati- 
ca). A parte dunque la forma delle g e y, 
la q;(t) non è legata alla nostra particolare 
teoria. Abbiamo tratto pertanto importanti 
conseguenze dalla forma generale di gli), 
prima di esplicitare le g e w, V. (2)c 

Nella Fig. 16 sono riportati, in funzione 
del tempo, 2 esempi numerici relativi alla 
«componente elettrosmotica » del flusso i- 
drico catodico, assumendo come parametro 
il coefficiente Z, che dipende dalla forma e 
dimensioni degli elettrodi. In entrambi i 
casi si sono considerati 2 stadi del processo, 
della durata di t, = 10* sec. ciascuno: alla 
fine del 1° statio s'è portata la corrente la 
valore doppio dell’iniziale. I calcoli permet- 
tono di mettere in evidenza l’influenza de- 
terminante sul comportamento del fenome- 
no del «tempo elettrodico 0 », e, indiretta- 
mente di-4. Nel 1° caso infatti (4 = 10°, 
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0 = 0,05 sec.) l’effetto decade con grandis- 
sima rapidità (dell’ordine di qualche se- 
condo), decadenza rapidissima che riscon- 
treremo anche per la componente idraulica 
del flusso catodico. Dopo un tempo pari a 
qualche multiplo di 0, la portata elettrosmo- 


I) 
(t) 
| i «8 


15-10°1 


+ 


3) 
1-10 


05-10° 


a d==== 
0 510° 103 5-103 


tica si riduce a valori assolutamente tra- 
scurabili. Nel 2° caso invece (4 = 10, 
0 = 5.104 sec.), il decadimento è lento, man- 
tenendosi il fenomeno di notevole entità 
fino all’incremento della corrente. In en- 
trambi i casi l'aumento della corrente pro- 
voca l’aggiunta, all’istante t,, di un nuovo 
termine nella gl d’entità: 


ipli—t) o) 


e cioè: 


go) Ip(t) (La — Dot) 
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Per 7 = 105 il termine iniziale /g(t) è dive- 
nuto trascurabile, per cui il fenomeno, dopo | 
l'immissione della corrente più elevata, si 
ripete praticamente come nell’intervallo 
temporale fino a #,; mentre per Z = 10, | 
all'istante d’immissione della nostra cor- 


R 


gll4)=pIg(#) ko=103 
= 10° 
g(truafro(t)+(&5-D(it)] na? 
T 
E sa ra Cal Cc= 500 
p(i)-B/E-E4/E E) a=100 
0<4#-k <« #al< f=9° 
o 1;=2.10* 
2 (I 7 
Pr 7° ni edy 
T- 2 = 125-10°rec - 
4 7 | 0,05sec per À= 105 
c(2kA)f | 5-10%vecpe A=10* 
fl) 
1,1-10* 15.10° ST 


rente /g(t) è ancora notevole, e quindi 4g; 
(incremento di portata) proporzionale al sal- 
to è, esalta il fenomeno portandolo a valori 
notevolmente superiori a quell’iniziali. 
Nella Fig. 16 si ha, per gli stessi valori 
di 7 = 105, 7 = 102, la 9g (t) componente 
idraulica del fenomeno. Si è supposto di pro- 
vocare inizialmente una depressione al ca- 
todo, tale da portare la pressione a zero 
(immaginando l’acqua di saturazione a pres- 
sione atmosferica: 1033 cm. d’acqua),e ope- 
rando con depressione H, = 10° em. Dopo 
l'evoluzione del flusso idraulico fino al tem- 
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po t, = 10*sec. (identico a quello scelto 
per l’aumento della corrente), si è effet- 
tuato un ulteriore pompaggio, a fine d’esal- 
‘tare nuovamente il flusso di filtrazione. Con- 
trariamente alla prassi usata per g(t) in 
cui l'incremento di corrente è arbitrario, a 


DI 


alla 
(cm3/sec) 


8 
+ 


210 


o 510° 10° 5-10? 


—- + 00 
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valori di Z s'è ottenuta una pressione cato- 
dica alla fine del 1° stadio di poco superiore 
a 400 em. d’acqua, e di tanto è stata consi- 
derata la depressione. I calcoli relativi a g(} 
hanno nuovamente messo in evidenza la 


grandissima importanza del valore di 7 per 


gfilt)=kyeHo (1) 


gflty=kye Ho g(t:4Hy(#k)] K= 10% 
rei 
o<t<t, t<t<t 4H=4:10* 


+00 


$(2)= Pl e eSdy 


DEI n perd= 105 
c(2KA) 5: 10%rec. per A = 10° 


7,150 1,510 


io. 16 d 


parte l’esigenze di stabilità termica, la de- 
pressione idrica catodica all’inizio del 2° sta- 
dio è limitata superiormente dalla pressione 
prodottasi alla fine del 1° stadio (e a acui 
contribuiscono entrambi le componenti, sia 
‘’elettrosmotica, che idraulica). Il calcolo del- 
la quota piezometrica catodica al tempo t, 
è effettuabile mediante la formula: 
i 
H=3|m04 , 
0 

valutando l’integrale in via approssimata 
con la formula dei trapezi. Per entrambi i 


l'andamento del fenomeno: come per ga 
grandi valori di 4 corrisponde, per il flusso 
catodico, un decadimento d’estrema rapi- 
dità. È tuttavia possibile notare (a parte 
gli ordini di grandezza puramente indicativi 
nei grafici) che in tutte e due i casi, a dif- 
ferenza della componente elettrosmotica, 
l’effetto idraulico ha carattere nettamente 
impulsivo: la g$ ha addirittura, per t = 0 
(12 depressione), e pert = t, (2% depressione), 
valore infinito all’inizio, infinito che con- 
serva però la finitezza dell’acqua estratta, 
essendo d'ordine abbastanza basso (dovuto 
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evidentemente alla schematizzazione teorica 
del pompaggio impulsivo). 
Riassumendo si avrà: 


O IP OH 
di (= bVoHy(i) (0 <i<t) . 


Peri /<=<t<=% slavrà: 
0 (0) = u[Ip(M+1—-Dp(i-%)] ; 
d0 (0) = ke [Hoy ()+Hy(—-%)] 


Esemplificazione grafica: 

kl o.=10%-kK=10%s;4=10°—105 

ai2100 e. 00004, = L01085 
I=1075 L21071, 


Per la massima quantità d’acqua d’imbi- 
bizione del terreno estraibile, si ricava la 
somma di due addendi, uno elettrosmotico: 


Qu V Che 
l’altro idraulico: 
QkbH,yd00. 


Il rapporto N(7) = uI, Vt/c/JkH,tra que- 
sti due addendi. è conforme all’esperienza. 
Rosto, = ko 10%, = 107% e 
22,36 (per conformarsi ai dati d’esemplifica- 


zione precedente), 2 = 4,47-103; N(7) 
ky/e 
=4,47-:10V/7 I,JH,. Poichè N(0) = 0, 
N (00) = co, N'(7)> 0, N'(0)=N"(00)=0, 
il profilo [t, N(7)] diparte verticalmente dal- 
l’origine per poi procedere parabolicamente 
per 7 > 0, con la convessità verso il basso. 
Se inizialmente il contributo della 4 è 
molto superiore di quello della g, però la 0) 
decresce (v. Fig. 16) molto più rapidamente 
della g. Infatti per valori di t > 0 si ha: 


CAIRO Ade. 


V0 


che per t> 0 sarà generalmente grande ri- 
spetto all’unità, e che per t +c0, tende 
a t/y0. 

Inoltre è da osservare che, come già di- 
mostrato, la teoria è valida se si suppone 
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già avvenuto l’equilibrio tra la pressione 


esterna e l’umidità catodica, il che è dif 
ficile che avvenga in un tempo inferiore 4 0. 
L’espressione ultima di q, qui data si 


può quindi considerare valida solo per tem- | 


pi che superano qualche multiplo di 0 per 
quel che riguarda la y. Per cui il contributo 
reale per tempi dell’ordine di grandezza 0 
sarà molto inferiore di quello previsto dalla 
teoria. In altre parole la parte iniziale della, 
y(t), cioè quella per cui # è dell’ordine di 6, 
è priva di significato fisico. 

Circa l’ordine di grandezza delle due com- 
ponenti di q;(t), elettrogeosmotica (1) e 
idraulica (2) (v. Fig. 16), conviene fare 
ancora qualche ulteriore osservazione. Le 
grandezze da noi usate nell’esame della 1% 
componente si riferiscono tutte all’unità di 
area (cm?), così la corrente iniziale I, e la 
corrente /' nel secondo stadio, vanno intese 
propriamente come «densità di corrente » 
(Ampère/ecm?). La corrente effettiva risul- 


Ì 
Ì 
| 
i 
! 


terà, in casi pratici, il prodotto di tale | 


densità per l’area interessata (in cm?) del- 
l'elettrodo (la teoria, inquanto unidimen- 
sionale, esigerebbe elettrodi piani indefiniti, 


in pratica basterà considerare elettrodi ab- | 


bastanza grandi rispetto alla loro distanza). 
Quanto alla 2% componente del flusso idrico 
si nota che per riferirsi ad un caso reale, 
occorre conoscere le dimensioni effettive de- 
gli elettrodi. Per lo studio teorico converrà 
considerare come pressione iniziale del ter- 
reno umido H,, l'incremento di pressione i- 
draulica lungo 1 em. d’elettrodo, allo scopo 
di riferirsi, come per la 18 componente, ad 
una grandezza unitaria. 

Con ciò il coefficiente moltiplicatore della 
funzione y(t) usando per X il valore 10767e 
c = 500, sarà quello segnato in Figura 16): 


kVcH,=2,24 10, 


moltiplicato però per 107?, e cioè: 2,24 .1075 
il che porta la componente idraulica allo 
Stesso ordine di grandezza dell’altra. 

Il noto prevalere, nella quantità totale 
d’acqua estraibile, della 18 componente (elet- 
trogeosmotica), si spiega allora ovviamente 
col decadimento molto più rapido della com- 
ponente idraulica il che è ben evidente dai 
calcoli e grafici relativi alle funzioni g(t) e 
y(t) che compaiono in Fig. 16. 
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RIASSUNTO 


Già nella 1® Parte (idroemungimento catodico 
a pressione costante), Vesame della non-sta- 
zionarietà si è rivelato denso di risultati. Evi- 
denziamento di «tempi caratteristici », «tempi 
di consolidamento », «tempi di prosciugamento 
interelettrodico e esoelettrodico >, «tempi elet- 
trodici », ed altro. Si è dedotto la convenienza 
d'impiego di forti impulsi di corrente a breve 
durata, dopo un calcolabile periodo erogativo 
della corrente continua. 

Esperienze in Laboratorio hanno conferma- 
to in particolare una delle nostre più importan- 
ti deduzioni, e cioè che a parità coulometrica 
sì possono raggiungere idroprelievi più co- 
spicui con durate minori. 

La distribuzione spaziale della disidrata- 
zione, relativi massimi, tempi caratteristici, 
tutto ciò è stato ben precisato. 

Nella 2® Parte (idroemungimento catodico 
a pressione variabile), sì è completato il qua- 
dro della transitorietà. Si è confermato prima 
la convenienza d'impiego di « correnti inter- 
mittenti ». Si è mostrato l'efficacia dei « salti 
di corrente », în funzione d’un nuovo tempo 
caratteristico da noi denominato «tempo elet- 
trodico ». Alla prassi di pompare l’acqua con 
più frequenza degli aumenti di corrente du- 
rante il processo, abbiamo aggiunto la regola- 
zione razionale di tali aumenti, con periodi 
d’impulsi idonei. Siamo pervenuti infine così 
a prassi di maggior rendimento tecnico ed 
economico. 


ABSTRACT 


In part I (cathodic dewatering at steady 
pressure), the eramination of the non-station- 
ariness has given many interesting results. 
Phe “ characteristic times’, ‘ grouting ti- 
mes”, * interelectrodie. and extraelectrodic 
dewatering times”, and * electrodie times’ 
have been emphasized. The opportunity of 
using high current impulses with short ration 
has been deducet, by an initial direct current 
output period, which may be balculated. 

Laboratory experiences have particularly 
confirmedone of our most important deductions, 
i. e. that at coulometrie parity major water- 
drawings may be got at shorter durations. 

The spacial distribution of the dewatering, 
relative maxima, and characteristie times have 
been precised. 


In part II (cathodic dewatering at unsteady 
pressure), has completed the whole of trans- 
itority. First of all the opportunity of using 
“‘ intermittent currents ?? has been laid down, 
and furthermore the efficiency of * current 
jumps ? in function of a new characteristie 
time has been demonstrated, which we have 
called ‘ electrodie time”. To the praxis of 
water pumping more frequent than current 
increases during the process, we have added 
the rational regulation of those increases with 
suitable impulse periods. At the end we have 
thus come to a praxis of major tecnical and 
economical efficiency. 


ZUSAMMENFASSUNG 


Schon im ersten Teil (kathodischen Ent- 
wiisserung durch constant Druck) hat sich die 
Untersuchung der Unstetigkeit als sehr er- 
gebnisreich erwiesen. « Charakteristische Zeit- 
dauern », « Zeitdauern der Befestigung », « in- 
terelektrodische und extraelektrodische Ent- 
wiisserungszeitdauern », « elektrodische Zeit- 
dauern » sind unter anderem klargemachi 
worden. Die Anwendungsnitzlichkeit. von 
starken kurefristigen Stromimpulsen in Polge 
einer ersten berechenbaren Gleichstromliefe- 
rungsperiode ist abgeleitet worden 

Laboratoriumsversuche haben im Beson- 
deren eine unserer wichtigsten Ableitungen 
bestitigt, d. h. dass wir mit coulometrischer 
Gleichheit grossere Wasserentnehmungen von 
kleinerer Zeitdauer erreichen kònnen. 

Wir haben die riumliche Verteilung der 
Ent wisserung, die relativen Maximalwerte 
und die charakteristischen Zertdauern genau 
festgelegt. 

Im 2weiten Teil (kathodische Entwisserung 
durch veriinderlichen Druck) haben wir die 
transitorische  Gesammtheit  vervollstindigt. 
Zuerst hat sich die Niitzlichkeit des Gebrauchs 
vom cintermittierenden Strom » bewiesen, eben- 
so wie die Wirksamkeit der « Stromspriin-ri- 
ge » in Funktion mit einer neuen charakte 
stischen Zeitdauer, die von uns « elektrodische 
Zeitdauer » genannt wird. Der Praxis héiu- 
figerer Wasserpumpungen als Stromerhehun- 
gen wihrend des Verfahrens, fiigen wir die 
rationelle Regulierung dieser Erhoehungen mit 
passenden Impulsperioden hinzu. So sind wir 
letetlich zu Verfahren von grosseremtechnischen 
und wirtschaftlichen Ertrag gelangt. 
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sesse del lago di Como 


Parte I 


P. CALOI - M. OC. SPADEA 


1. — Come applicazione delle teorie sulle 
oscillazioni libere dei laghi esposte preceden- 
temente (!), saranno studiate le sesse ordi- 
narie del lago di Como o Lario. 

Ecco i principali elementi morfometrici del 
lago di Como. 


Altezza sul livello del mare m 198 
Profondità massima m 414 
Larghezza massima m 4400 
Larghezza media m 1940 


A Bellagio il lago si divide in due rami 
meridionali. 
Per ottenere i dati necessari al calcolo 


“della curva normale abbiamo usato la carta 


batimetrica del lago alla scala di 1:50.000, 
tratta dall’Atlante dei laghi italiani della 
Casa De Agostini. 

L’equidistanza delle curve batimetriche 
è di m 25, tra una isobata e l’altra sono 
inoltre segnati molti punti con profondità 
intermedie. 

In questo lavoro è stato trascurato il ramo 
sud-ovest del lago; quello che, dalla linea 
d’acqua di minima profondità che unisce 
Menaggio alla Punta Spartivento, raggiunge 
Como. 

Sono state praticate 42 sezioni normali 
alla linea di valle, fra l'estremo Nord e 
l'estremo Sud (Lecco). 


2. — È noto che la prima rigorosa teoria 
idrodinamica sulle sesse è dovuta a Chrystal. 
Per le ipotesi che sono a fondamento di que- 
sta teoria, oltre che ai lavori originali, ri- 
mandiamo alla prima parte del citato lavoro 
sul lago di Garda (!). Qui ci limitiamo a ri- 
portare l'equazione, che di Chrystal porta 


il nome, e che regge il moto libero (sesse) 
dei laghi: 
4 9? 


du 
VIa 


dv? = 


o (0) [1] 
dove « si ritiene rappresentabile mediante 
la somma di una serie di semplici funzioni 
armoniche di t. 

Questa teoria mostra che quando la lar- 
chezza e la forma della sezione trasversale 
di un lago varia con la profondità, purchè 
non in modo brusco, si può procedere ai 
calcoli introducendo due variabili, o e ®. 
o è il prodotto dell’area S(x) di una sezione 
trasversale per la larghezza b(x) di detta se- 
zione alla superficie del lago, mentre v(x) è 
l’area della superficie del lago fra la traccia 
in superficie della sezione trasversale corri- 
spondente a o, e un’altra linea similare, scelta 
come riferimento. Noi conteremo le x a par- 
tire da un estremo (l’estremo Sud) del lago. 

Secondo Chrystal quindi lo studio delle 
oscillazioni di un lago può essere fatto rite- 
nendo retta la linea mediana del lago in 
superficie, uniforme la sua larghezza, rettan- 
golare una sua generica sezione trasversale, 
si che la sezione longitudinale del lago ri- 
sulterà limitata da una curva i cui punti 
hanno per ascissa e ordinata rispettivamente 
ve o. È questa la curva normale del lago. 
Ne risulta che v è la distanza misurata lungo 
la linea mediana del lago ridotto e o è la 
profondità nel punto ®. 

I valori ottenuti per le varie grandezze 
che rientrano nel calcolo: 

x, S(a), b (e), v(1), 0 (1), sono riportate nella 
tabella I. 

La curva normale (vedi fig. 1) ha forma 

così complessa da render ardua, se non im- 
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possibile, l'integrazione dell'equazione di 
Chrystal [1], per mezzo dei metodi suggeriti 
dallo stesso. Ci siamo serviti perciò del me- 
todo dell’integrazione numerica della [1] 
suggerito da Hidaka tenendo presenti le 
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ampliata nel primo lavoro sulle sesse dell 
Garda (1). Posto 2 = "i dove a è l’area to» | 


tale del lago, Hidaka (*) 


scrive la [1] sotto 
la forma i 


condizioni agli estremi corrispondenti @ d? u ,) " di 
di, = i 
e=0,2=1 de? o (2) 2 
3. - Metodo di Hidaka. La teoria di ©°°* le condizioni ai limiti i 
questo metodo è stata esposta e, in parte (0) = 0) [3] 
Tabella I 
SPA | x I S (x) b(x) V(2) sing. REA (a) 
| 103.m | 102. m? 102.m 103. m? 108. m2 10. m3 
O | 0,976 0) 0 0 O) 0) 0 
Iwa 1,375 235 11 500 500 25,85 
2 TOA 1525 25,55 2150 2650 389,64 || 
3 3,375 | 2965 30,75 3275 5925 911,74 | 
4 4,375 | 2680 26,25 3475 9400 703,50 | 
5 5,375 2595 20,75 2475 11875 538,46 |} 
GR 6,375 5325 42,50 3750 15625 2263,12 | 
Yi 7,375 3325 33,25 4250 19875 1105,56 | 
8 8,375 3990 22 3025 22900 877,80 | 
9 9,375 4730 27,50 3400 26300 130,75 O 
POM 10,375 5635 31,75 3575 29875 1789,11 Ì 
LIRE 375 5070 28,50 3300 33175 1444,95 
OWN 13.375 4340 26,50 2675 35850 1150,10 | 
D30) è 19,375 2800 18 2500 38350 504,00 || 
AR 14,375 2605 20,25 1800 40150 527,51 I 
15 15,375 7530 33,50 3100 43250 2522,55 | 
16 | 16,375 7490 34,50 3750 47000 2584,05 
17 17,875 9010 37 3725 50725 3333,70 
18 18,375 | 9330 34,25 3500 54225 |  3195,52 
19 | 19,375 9505 37,50 4175 58400 | 3564,37 
200800201975 8170 33,50 4100 62500 | 2736,95 
21 21,375 7760 30,75 3500 66000 | 2386,20 
23 22,375 5915 23,50 3000 69000 1390,03 
23 23,375 4400 20 2475 71475 880,00 
24 24,375 4100 19,50 2150 73625 799,50 
25 25,375 5110 ' 24,50 2475 76100 | 1398,95 
26 26,375 4170 26 2450 78550 | 1084,20 
27 27,375 2925 23,75 2750 81300 694,69 
28 28,375 2810 20 2275 83575 | 562,00 
29 | 29,375 2790 19,75 2125 85700 | 551,02 
30.0 080376 2585 22,25 2250 87950. | 675/16 
31 | 31,375 1945 18,25 2225 90175 354,96 
82 | 32,876 1065 14,75 1950 92125 | 157,09 
33 33,375 1420 16,50 1725 93850 234,30 
34 34,375 1870 16,50 1925 95775 | 308,55 
35 35,375 1275 12 1600 97375 153,00 
36 36,375 1440 13,50 1325 98700 194,40 
37 37,375 1805 14,25 1650 100350 257,21 
38 38,375 1325 11,75 1375 101725 155,69 
39 39,375 1355 12,75 1250 102975 172,76 
40 40,375 985 13,75 1350 104325 135,44 
di hien | 500 8 1225 105550 40,00 
2 ,375 | 0 0 825 106375 0,00 


ee e eee e e n EI 


È 
Z 
e dove 

I (pa Lee 
: dA 


[4] 


Hidaka prova che l’integrazione della [2], 

Soggetta alle condizioni [3], è equivalente 

Ila ricerca del minimo valore dell'integrale. 
1 


i 
la azle o) ul de 
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dove 
1 
Prc (1 — 2) . gn 


1) TUARA 


[7] 
Per il calcolo dell’integrale [7] Hidaka dà 
un procedimento che, permettendo di espri- 
mere analiticamente o (2), consente una ra- 


pida integrazione. Ma, nel nostro caso, la 
curva normale è così complicata, da dover 


dove « può scriversi 
m 
u= SY; A,2(1—-2)4. 
0 
L'eliminazione delle m + 1 costanti Ap, Ai - 
... Am, conduce alla equazione dei periodi, 
che si ottiene annullando il determinante dei 
coefficienti di Ap, 41; --- 4, Delle equazioni: 


43 
dE 
+ L2)4+ ul'etago.s ==) 
à Eonia+(g 7 24)4+ 
Est. 20 [6] 
+( 2) A+ rita, 0 
1 \ 1 
(nat (A 
4( LA) A+ ada =0 
539) 


ricorrere all'integrazione numerica, tenendo 
presenti le condizioni agli estremi corrispon- 
dentiaz=0,2=1. 

Ci siamo limitati al caso m = 2. Come 
risulta dalla tabella III, il calcolo ha dato 
per gli integrali i seguenti risultati: 

I, = 40,6125848; 1, = 19,8444314; 
I,=12,0871103; I. = 8,4690561; 


I, = 6,4270210 [7a] 


4. — Periodi: Nel casom = 1 l'equazione 
dei periodi è: 


) o 1 
fede pg a €, fi Feo 
al ol 
a L= =90 8 
+71L)2+% [8] 
Tenendo conto dei valori di Io, 11, - - - la [8] 


diventa: 
970873344 4° — 98292376 Z + 166667 = 0 
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TUlgnlo Ia; Ai 
n uo o ia, _  _——_ trrr_r—rrrrrInn@i\cme 
| 2 2 
V 2 to Dea, 2(1— 2) 2 (1_ 2) Az 
Sez | = “a Dei | 1 ad (1 2) ( ) 0(x) 10-6 
| | 
Il 0,00470 0,00002 | 0,99930 | 0,99062 | 0,00002 0,77369 | 0,00470 
2 0,02491 0,00002. 0,97509 0,95080 | 0,00059 0,51422 | 0,02021 
3 0,05570 | 0,00310 | 0,94430 | 0,89170 0,00276 3,02718 0,03079 
4| 0,08836 0,00781 0,91164 | 0,83109 0,00649 9,22530 0,03266 
5| 0,11163 0,01246 | 0,88837 | 0,78920 0,00983 | 18,25577 0,02327 
6| 0,14688 00215700 (0,853 L20072, TS 0,01569 6,93291 0,03525 
7| 0,18684 0,03491 0,81316 | 0,66116 0,02308 20,87630 |  0,03996 
8 0,21528 0,04634 0,78472 | 0,61578 0,02854 | 32,51310 | 0,02844 
9 0,24724 | 0,06113 0,75276 | 0,56665 | 0,03464 | 264,93307 | 0,03196 
10| 0,28085 0:07887 | 0,71915 ||0,51718 —|E0.0407923 22,79904 0,03361 
11 0,31187 0,09726 0,68813 0,47352 | 0,04605 31,86961 | 0,03102 
Je t0:33701 0,11358 0,66299 0,43955 | 0,04992 | 43,40492 | 0,02514 
13 0,36052 0,12998 0,63948 0,40893 | 0,05315 | 105,45635 0,02351 
14) 0,37744 0,14246 | 0,62256 0,38758 0,05522 | 104,68048 0,04694 
15) 0,40658 0,16531 0,59342 | 0,35215 | 0,05821 23,07585 | 0,02914 
16) 0,44183 0,19521 | 0,55817 0,31155 0,06082 | 23,53670 | 0,03525 
17| 0,47685 | 0,22739 |. 0,5238315 | 0,27368 | 0,06223 | 18,66695 | 0,03502 
18) 0,50975 | 0,25984 0,49025 | 0,24034 | 0,06245 | 19,54299 | 0,03290 
Ho 0,54900 0,30140 | 0,45100 | 0,20340 | 0,06131 17,20080 | 0,03925 
20| 0,5838754 0,34520 | 0,41246 0,17012 0,05873 | 21,45819 0,03854 
21| 0,62045 | 0,38496 0,37955 0,14406 | 0,05873 23,24197 0,03291 
22, 0,64855 | 0,42075 0,35135 | 0,12345 | 0,05194 | 37,36610 | 0,02830 
23 MRTO 0/19 0,45146 | 0,32809 | 0,10764 0,04860 55,22727 0,02326 
24 0,69213 0,47904 0,30787 0,09478 0,04540 56,78549 | 0,02022 
25 | 0,71539 0,51178 | 0,2838461 | 0,08100 0°04145 |: 29,62936 0,02326 
26) 0,73842 0,54526 | 0,2615858 | 0,06842 | 0,03731 | 34,41247 0,02303 
27) 0,76428 0,58412 | 0,23572. | 0,05556 | 0,0324565 | 46,71148 0,02586 
28. 0,78566 0,61726 | 0,21434 0,04594 0,02836 | 50,46263 | 0,02138 
29 0,80564 0,64905 | 0,19436 | 0,03778 0,02452 44,49929 0,01998 
30] 0,382679 0,68358 | 0,17321 0,03000 | 0,02051 35,65964 | 0,02115 
SIMO ,SAIL OZ 6 MO 229 0,02319 | 0,01166 . 46,93486 0,02092 
32) 0,86604 0,75002 0,13396 0,01794 | 0,0138345 | 85,61971 | 0,01833 
33 0,88226 0,77838 0,11774 0,01386 | 0,01079 | 46,15277 0,01622 
34 0,90035 0,81063 | 0,09965 | 0,00993 0,00805 26,08977 0,01809 
30 0,91539 | 0,83794 0,08461 0,08461 | 0,00716 | 39,21568 | 0,01504 
36 0,92785 | 0,86090 0,07215 | 0,00521 | 0,00449 23,09671 | 0,01246 
37| 0,94336 | 0,88993 0,05664 0,00321 0,00286 1111932 0,01551 
38 | 0,95628 0,91447 0,04372 0,00191 0,00175 | 11,24028 0,01292 
39) 0,96804 0,93710 0,03196 0,00102 | 0,00096 5,55684 0,01176 
40) 0,98073 0,96183 | 0,01927 | 0,00037 | 0,00036 2,65800 0,01263 
41 0,99224 | 0,93454 0,00776 | 0,00006 0,00005 | 1,47500 | 0,01151 
42 1,00000 1,00000 0,00000 0,00000 0,00000 | 0,00000 0,00776 
| 


0,36363 
3,06024 
9,32069 
30,12983 
42,48118 
24,43851 
83,42169 
92,46726 
846,72609 
76,62757 
98,85953 
109,11997 
247,92788 
491,37017 
67,24303 
82,96687 
65,37166 
64,29644 
67,51314 
82,69986 
76,48932 
105,78606 
128,45863 
114,82026 
68,91789 
79,25192 
120,79589 
107,88910 
88,90958 
75,42014 
98,18773 
156,94093 
74,69646 
47,19639 
58,98038 
28,77850 
17,24606 
14,52244 
6,53484 
3,37300 
1,69772 

(0) 


4061,25848 
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Tabella 


0,00171 
0,07623 
0,51916 
2,66227 
ESTA 
3,58953 
15,58651 
19,90635 
209,34456 
21,52085 
30,83132 
36,77452 
89,38296 
185,46276 
27,33967 
36,65725 
3107247 
SUIT 
37,06471 
48,58947 
47,45780 
68,59218 
86,31264 
79,47054 
49,30317 
58,52120 
92,32188 
84,76415 
71,62911 
62,35662 
9329412 
135,91712 
65,90170 
42,49327 
53,99005 
26,70213 
16,26924 
13,88752 
6,32598 
3,30800 
1,68454 
(0) 


1984,44314 


Ma? 


0,000008 
0,00190 
0,02892 
0,23524 
0,52937 
0,5272393 
2,91218 
4,28544 

51,75835 
6,04413 
9,61536 

12,39338 

32,22434 

70,00106 

LISLIOT76 

16,19627 

14,86459 

16,70711 

20,34852 

28,54826 

29,44519 

44,49232 

57,99433 

55,00394 

35,27099 

43,21322 

70,55977 

66,59580 

57,70728 

51,55583 

70,55890 

117,70966 

58,14243 

38,25881 

49,42195 

DATI 

lo SANTO 

13,28036 
6,12380 
3,24425 
1,67147 
0 


1208,71103 


MT, ooo ee o. w— _——WUW«&+—y T.E csì 


II (Seguito) 


Ma 


0,00000 
0,00005 
0,00161 
0,02078 
0,05909 
0,07744 
0,54411 
0,92257 
12,79673 
1,69749 
2,99874 
4,17669 
11,61752 
26,42120 
4,51944 
7,15600 
7,08818 
8,51645 
11,17134 
16,77324 
18,26927 
28,85994 
38.96697 
38,06988 
25,23251 
31,90951 
53,92742 
52,32166 
46,49129 
42,62584 
59,81348 
101,94127 
51,29674 
34,44631 
45,24035 
22,98801 
14,47845 
12,69974 
5,92808 
CAIO 
1,65849 
0 


846,90561 


195 


0,00000 
0,00001 
0,00009 
0,00184 
0,00659 
0,01137 
0,10166 
0,19859 
3,16399 
0,47670 
0,93519 
1,40764 
4,18852 
9,97235 
1,83755 
3,16168 
3,38006 
4,34117 
6,13304 
9,85486 

11,33522 

18,72014 

26,18212 

26,34909 

18,05099 

23,56244 

41,21537 

41,10692 

37,45491 

35,24253 

50,70433 

88,28460 

45,25690 

31,01374 

41,41263 

21,32929 

13,65842 

12,14491 
5,73861 
3,12042 
1,64563 
0 


642,70210 
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Da cui: 

A, = 0,0081960 da = 0,0209451. 
La superficie del lago è: 
a ='10637,50 hm? e g = 9,807 m/sec 
Data l’unità prescelta (M), si ha per le sesse 

uninodali e binodali rispettivamente: 
TI ESO9CALE Ti DE 30° 
I periodi delle tre sesse, quante ne con- 
sente di determinare il caso m = 2, conse- 
guono dalla equazione, 


DIST IRLPROLLI e 
3 1 
—|s (ola IÎ) sui D7 (OE SP 1, Ig # 
2 1 x 
+13) + 15 dala 3 ( IL L ESE I3+ 
1 3 
_— DI) 22 ie poi E j 
nta 1) a+ Pa LL 
53 1 1 1 
RE i, E 
+ 210012 30 1 * 60 ) 10500 
[9] 


che deriva dalla [6], eliminando le costanti 
Ao Any Aa 
Tenendo conto dei valori di Io... 
[9] diventa 
7949422248 — 81479894? + 
+ 17795804 — 952,38 = 0 


glo 


che risolta dà per 4 i valori: 
Ag 0,00810713: 0704, 0,0197736: 
Az = 0,0746547. 


I periodi per le sesse uninodali, binodali, 
trinodali, saranno rispettivamente: 


Md S007T, QI 98  MII 


Nodi. La determinazione delle linee noda- 

li delle oscillazioni libere si ha mediante V’an- 
AU 

nullamento di — , 

da 
Occorre dunque determinare prima l’es- 
spressione di v. 

: Rote az A 

Per m = 2.i valori dei rapporti —& , =? 

Ao Ai 


conseguono da una coppia delle tre equa: | 
zioni: 


1 a 
(ur 4,+(45 — La) A + 
(Fa 1,3) A;=0 
+(g9 18) 4= 


db 2 i 
i: agi 1) Ao # CÈ SAP Là) Ai st 


1 
+4 La) EI 
LRD 1 
(o AGE (19) 400° 
las MI ATE 


Ci serviremo, per esempio. delle equezioni: | 


x | 
guld+(4 1) + | 


3 Ao 
+) ul O HI 

È. L+( IM) È da 
+(i 14) 0. 


Poichè per la sessa uninodale 
)= 0,00810718 con i valori di Io, 1, 13,13; Iy 
che figurano nelle [7a], risolvendo si ha: 

A A 
—2 = —1,0118485 =°— + 0,8831617 4 
Ao Ao 


da cui derivando rispetto a 2 e ricordando che 


nei nodi = 0, toa 
di (SA DI 

Ao do iù 

j 11] 
O e 

ha | 20, È 
Con i valori già calcolati di da gatta 
avremo Ao Ao 


3,5326468 23 — 5,6850306 22 + 
+ 4,0236970z —1=0. 


elle tre radici di questa equazione una sola 
compresa tra 0 e 1, (valori entro i quali 
uò variare 2); essa è: 


12, = 0,46798 


L'uninodo corrisponde, quindi come risulta 
dalla Tabella II, alla sezione trasversale 
16,747 e si trova a Km. 17,122 dall’estremo 
Nord del lago. 

Il valore di Z corrispondente alla sessa 
binodale è: 


Z= 0,019736; la [10] dà perciò, 
Ax A, 


= 1,2128716 —- 
fr 4 


= — 5,3487244 


per cui la [11] diviene: 
21,3948976 2° — 19,6847380 22 + 
0,42574322z +1=0. 


Delle tre radici di questa equazione, una è 
negativa, le altre sono: 


rr = 0,2881859 an = 0,827822. 
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Le linee nodali della sessa binodale corri- 
spondono perciò alle sezioni trasversali 
10,236 per il binodo Nord e 30,049 per il 
binodo Sud, che distano dall’estremo Nord 
rispettivamente Km 10,611 e Km 30,424. 

La sessa trinodale, finalmente, corrisponde 
a À = 0,0746547. 

Dalla [10] otteniamo: 
— = — 4,607241 Pa 


Lo zo 


— + 4,1986492. 


La [11] allora diviene: 
16,745968 2° — 26,381199 22 + 
+ 11,2144828z —1=0, 
le cui radici sono: 
st:=0,12093 ,2,=0;539988  3635=0,914457., 


Le linee nodali, dunque, corrispondono alle 
sezioni trasversali 5,264 per il trinodo Nord; 
18,770 per il trinodo medio; 34,938 per il 
trinodo Sud e le rispettive distanze dal- 
l'estremo Nord sono: Km. 5,639; Km. 19,145 
e Km. 35,313. 


(Raoiptellia ULI 


e ‘ el Lee <<" — i 
UND- || BI — | TRI — | UNI — BI — TRI — 
Dez. NODALE Sez. NODALE 
Mi UD "3 Ma | UD N3 
0 — Il + 1 — l 22; TA) Io 0,25533 
1 220981214 300161.) — 0,94782 23 + 0,20859 | — 1,11089 NE 02204211 
9° | ——- 0,90324 | <= 0,9987353. | — 0,73674 24 + 0,23273 | — 1,04148 | — 0,32351 
3 | — 0,79289 | + 0,96630 | — 0,45424 25 + 0,26238 | — 0,93656 | — 0,34757 
4 — 0,68643 | + 0,89865 | 020957 26 di, MISA 0,80467 | — 0,36118 
15) — 0,61677 | + 0,83201 = 0,05333 27 + 0,33148 | — 0,62155 | — 0,3628386 
Gee =: 204108e- 10,709 0,13119 28 RIO RZ 0,35223 
"I — 0,42363 | 4 0,53189 | + 0,28357 29 + 0,39905 en 0,24602 | — 0,33143 
QMMR03 6108407039290 SE 0,35881 30 | «- 0,4383720 | — 0,01223| — 0,29720 
9 | 0,29929 i L 0,22528 | + 0,41308 DI + 0,47555| +4 0,24841, — 0,24997 
10 | — 024007 | + 0,04094| + 0,43983 || 32 | + 0,51522| + 0,50171| — 0,19695 
11 1 — 0,19091 | — 9,13281 | + 0,43957 33 LL 0,55324 LE 0,74595 | — 0,14048 
12 SO 154210 0: 273370 E 0,42671 34 LT) :0.92 084 IRO41349i= 0,06638 
Re e002247A 0,40256 | + 0,39873 35 | + 0,62921 | + 1,30577 | + 0,00458 
ida | — 0,10123 | — 049320 | + 0,37496 36 I 0,66097 | + 1,53384 | + 0,07029 
15 — 0,06640 EE) 6430000== 0,32404 0% | + 0,70224 ine 1,84499 cate 0,16044 
16 ES 2720T00 720] 0,24935 38 LE 0,73824 ZA a 0,24355 
IZ) + 0,00903 — 0,95326 | + 0,16458 SONO N70 2,37392 + 0,32534 
18 CE ,041780e= IROg.LO79=5 0,07974 40 | + 0,81046 IO 6000924 Me 0,42061 
19 2270 ,08007A\= 1F992S4A—= 0,02362 41 | [E (0,84690)|A 2,94271 LL 0,51325 
20 SETONALS LO IR205760N= 0,12144 42 st 0,87130 i 3,13584 | + 0,57925 
21 + 0,15176 | — 1,20356 | — 0,19795 | | 
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DISTRIBUZIONE DELLE AMPIEZZE 


Le ampiezze sono date dalla formula: 


Nel caso m = 2 si ha: 


As (4 A 
RARA le 
at co FRETTA, 
e | 
2 1-1 
+2( va 


Per la sessa uninodale del lago di Como 
avremo: 


C= A,0}3,53262* —5,68502° + 4,02372z—1} 
per la binodale: 
$= A,0}21,39492*—19,684822—0,42572—1} 
per la trinodale: 
T=Aa}16,74592" —26,381222+11,21452—1}. 


Facendo variare 2 nelle tre precedenti equa- 
zioni, si ha l'andamento dell’ampiezza per 
le tre sesse considerate. 

I risultati del calcolo sono contenuti nella 


Tabella III, dove 7 = ; - ; 
Ao 


Ci riserviamo di riprendere la ricerca con 
altri metodi che consentono di considerare 
il bacino lacustre nella sua interezza. 


RIASSUNTO 


Data la particolare configurazione del Lago 
di Como, poichè il ramo di Lecco sì presenta 
come una naturale continuazione della parte 
superiore del Lago, abbiamo ritenuto che Vin-| 
sieme costituisca un bacino con movimenti 
propri, sia pure influenzato dal ramo che fa 
capo a Como. 

In questa prima parte delle ricerche con- 
cernenti le oscillazioni libere di questo carat- | 
teristico Lago, ci siamo limitati alla determi- 
nazione dei periodi, dei nodi e delle ampiezze | 
che ci si devono aspettare fra Gera e Lecco. 

Naturalmente le ricerche verranno poi estese 
all’intero bacino. 


ABSTRACT | 

In view of the particular configuration of 
Lake Como and as the Lecco Branch appears | 
to be a natural continuation of the upper part | 
of the Lake, we have viewed its ensemble as a | 
basin with movements of its own even if | 
influenced by the branch which begins at Como. | 

During the present initial stage of research 
concerning the free oscillations of this interest- 
ing Lake, we have limited ourselves to the | 
determination of periods, knots and ampli- 
tudes that should be expected between Gera and 
Lecco. 

Naturally, the research will subsequently be 
extended to the whole basin. 
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Su alcune disposizioni elettrodiche interessanti 


processi elettrocinetici in terreni saturi d’acqua 


A. CREA 


Studiamo il fenomeno elettrogeosmotico, 
nel caso stazionario di un campione di ter- 
reno saturo d’acqua in cui si faccia fluire 
corrente elettrica mediante due elettrodi 
indefiniti, cilindrici non coassiali (v. fig. 1a), 
o cilindrico l’anodo, piano il catodo e paral- 
lelo alle generatrici anodiche (v. fig. 10). 


O 


Fig. la Fig. 1b 


Supporremo che all’interno dell’anodo si 
eserciti artificialmente una pressione idrau- 
lica H, maggiore o uguale della pressione 
esistente al catodo (7). Sia anodo che 
catodo si penseranno permeabili all’acqua, 
per esempio forellati. 


_ Useremo i simboli seguenti: 


— vettore di flusso idraulico; 


J 

j = vettore densità di corrente elettrica 

H = pressione idraulica nel punto generi- 

i co del campione; 

V = potenziale elettrico nel punto gene- 
rico del campione; 

H, = pressione idraulica anodica 

H, = pressione idraulica catodica 

V, = potenziale anodico 

V, = potenziale catodico 


o = conduttività elettrica del terreno 

I = corrente elettrica totale 

T = resistenza elettrica; 

k = coefficiente di permeabilità idraulica 
(Darcy) 

k, = coefficiente elettroosmotico 

— k.l/o = coefficiente mediamente in- 

! . 
variantivo. 


SSL 


L'equazione fondamentale del fenomeno 
(che congloba le legge di Darcy ed Hel- 
mholz), è 


q — —.k grad;H 4 ui [1] 
e le condizioni di continuità 
IS] 


Inoltre, detto V (x, y) il potenziale elet- 
trico, si avrà anche 


divg=0 ; divj=0. 


j= — o grad V IE] 


Applicando l’operatore divergenza alla [1] 
e tenendo conto delle [1'], si ottiene subito 
d° H 


01005 


Li UH dè* H 2) 
div (grad H) = ge 2 
e dalla [1/"], applicando ancora l’operatore 
divergenza e tenendo conto della seconda 
delle [1'] 

d°V 


d de 


ivj li IV HI 
divj=—0 div(grad }-_c| A 


[3] 


| 
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Alle [2] e [3] andranno aggiunte le condi- 
zioni al contorno, come segue: 


per la [2]: i 
H (x,y) = Ha sull’anodo, 
H (x,y) = H, sul catodo, 
per la [3] 
V (x,y) = V, sull’anodo, 
V (x,y) = Vx sul catodo. 
[4] 


Il problema, pertanto, è identico sia per 
la pressione idrostatica che per il potenziale 
elettrico: trovare una funzione armonica 
® (€, y) (che può essere la pressione o il 
potenziale elettrico) che su anodo e catodo 
assuma valori costanti prefissati. 


g2. 


Allo scopo di risolvere il problema di 
Dirichlet ora posto, introduciamo i due 
piani complessi (£ = x + iy)ew =w + i), 
e tra essi poniamo la corrispondenza subor- 
dinata dalla funzione complessa 


ea 4 
w = 


[9] 


ag 
(a costante reale > 1), analitica nel piano 
2 salvo nel punto 2 = È in cui-.essa ha una 
singolarità polare del primo ordine. 

Come è ben noto dalla teoria delle fun- 
zioni di una variabile complessa, la corri- 
spondenza così posta fra i piani (2) e (0) 
è generalmente conforme, nel senso che 
vengono conservati gli angoli formati fra 
loro da due archi di curva uscenti da un 
punto del piano (2), nel passaggio al punto 
e alle curve corrispondenti del piano (w); 
fanno eccezione le singolarità della funzione, 
ei punti in cui si annulla la derivata della 
funzione. 

È altresì noto, dalla teoria delle fun- 
zioni armoniche, che una trasformazione 
conforme nel piano muta funzioni armoniche 
in funzioni armoniche. 

Studiamo ora brevemente la corrispon- 
denza definita dalla [5], mettendone in evi- 
denza alcune proprietà fondamentali. 
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Consideriamo dapprima una circonferenza | 
nel piano w, di centro nel punto w s LI 
e raggio arbitrario È; essa avrà equazione 


EL DE GA 


ove | w| è il modulo di w; indicando con 
sopralineature i coniugati dei numeri com- 
plessi, potremo scrivere la precedente equa- 
zione: 
- z—- a z- 4 
|w|}=ww= == = 
ao tl dazi 
|a] — 2a R(2) + a? 


oalz/i= 2a del 


BgrE. | 

Ma =. 74 RAT quindi | 
l'equazione precedente si scrive, dopo ovvie | 
semplificazioni: | 


(® — aP + y? 
(ar — 1 + ay 


R?. [6] 


La [3] ridotta in forma intera, può seri- 
versi: 
a? — RR? 
E IMAA] 
i = 


[67] 

che è l'equazione di una circonferenza del 
a(1 — R?) 0) 

bi LI 


d + y2 __ 201 R?) 
y 1 — a?R? 


LH 


piano (2=x+ iy) di centro | peri 


R 3 | : 
e di raggio (- perry: SI (st noti che ciò 
2 \ A 


1 x 
comporta, essendo a >1, R>-—- che è 
bi} È; a ) 


la curva corrispondente, nel piano (2) alla 
generica circonferenza con centro nell’ori- 
gine del piano (w). Si noti poi che alla cir- 
conferenza di raggio R = 1 e centro nel- 
l'origine del piano (w) corrisponde la circon- 
ferenza di raggio 1 e centro nell’origine del 
piano e, qualunque sia 4. 

Alla circonferenza del piano (w) con cen- 


OR é x i; 
tro nell’origine e raggio R_— — corrisponde 
F a 


una circonferenza di raggio infinito, e con 
centro all’infinito nella direzione dell’asse 
delle x: cioè la retta di equazione (come 
si ricava sempre dalla [6]) 


2a 


tarde] 


SU ALCUNE DISPOSIZIONI ELETTRODICHE, ECC. 


2 


2 


: a Ri 
parallela all'asse y e a distanza cara, 
da esso. Via 

Sia ora una retta per l’origine del piano 2; 
detto Wo = Uo + iv un suo punto, l’equa- 
zione di tale retta può scriversi: 


i 


w= Wo 


[8] 
essendo t un parametro reale. La curva 


corrispondente nel piano (2) soddisfa alla 
relazione 


da cui, ponendo 2= @+?y e separando il 
reale dall’immaginario 


(e — a) (ar — 1) + ay? 


(ax — 1)? + ay? E. 
fai + ay di: 
Eliminando t fra le [9] e posto e A 
otteniamo: 00 
(o — a) (aa — L) + ay? _, 
(alien) & v 
cioè 
2 1 et, al 
+4 2 e ei LI 20 


che è l'equazione di una circonferenza di 


a? + 1 al x è 
centro Ania e di raggio 
2a 2a 5 


passante, qualunque sia 4, 


—_—_-. a —1 
pra) 


4 


; J 1 
per i punti (a, 0) e G È o): inoltre, al varia- 


re di 7, i centri di tali circonferenze hanno 
ascissa costante, quindi sono situati su una 
retta che coincide con quella di equazione [7]. 
. Le circonferenze di equazione [6] e [10] 
“sono mutuamente ortogonali, come assicura 
il carattere conforme della corrispondenza, 
e come è del resto facile verificare diretta- 
mente; per ogni punto del piano (2 = @ + dy) 
ne passa una ed una sola di ciascuna fami- 
glia, eccetto che per i punti, singolari per la 


1 s 
corrispondenza, (4, 0); (+ o) per cul non 
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passa nessuna delle circonferenze [6] e pas- 
sano tutte le [10]. 


di 


La fig. 2 mostra l'andamento dei due 
sistemi di circonferenze [6] e [10]. 


SI3: 


Con l’ausilio della corrispondenza stu- 
diata nel paragrafo precedente, mostreremo 
nel presente paragrafo come sia possibile 
trasformare il dominio compreso fra i nostri 
elettrodi, pensato appartenente al piano 
(2), in una corona circolare nel piano (w). 
Assumiamo l’asse delle ascisse passante per 
i centri delle circonferenze sezioni degli 
elettrodi e consideriamo come coordinate di 
un punto del piano (2) i rapporti fra le 
coordinate effettive e il raggio della circon- 
ferenza catodica esterna (il che, ovvia- 
mente, corrisponde a scegliere tale raggio 
come unità di misura), il che comporta che 
la circonferenza esterna avrà, nelnuovo siste- 
ma di coordinate (« coordinate ridotte») rag- 
gio unitario. Siano x, € 0 (-1<@%<d2< 1) 
le coordinate ridotte delle intersezioni della 
circonferenza interna coll’asse delle ascisse. 

Si è già visto (v $ 2) che la circonferenza 
di raggio unitario nel piano (2) corrisponde 
alla circonferenza unitaria nel piano (w); per 
conseguire il nostro scopo, basterà far vedere 
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che è possibile specializzare nella [6] a ed 
X, in modo che la circonferenza che ne 
risulta (corrispondente, come si è visto, @ 
una circonferenza del piano (w) con centro 
nell’origine) coincida con la circonferenza 
interna (anodo). All’uopo, intersechiamo la 
[6] con l’asse delle ascisse, e imponiamo che 
le ascisse dei punti di intersezione coinci- 
dano con x, e %, rispettivamente: tali 
ascisse sono fornite dalle soluzioni dell’equa- 
zione: 


2a (1— È?) a? — R? 
le aa 
che sono date da: 
a(1—R) , R(a-1) 
1 —a? RE? a? R° — 1 
Essendo poi a? —1> 0, aa R?—1>0 
dovrà essere 
a (IR) E (e_1) 


= 0 [Lu 


Li 
mae —— rose 


Con qualche calcolo, è facile vedere che 
le [12] comportano le due equazioni: 


(1 +2.) a —2(1+ 2,2%) a+(x°.+2,)=0 
(vr —2) E'-2(1—x,%) R+(a.—-2x)=0 


[121] 
che ammettono le soluzioni 
) 1+%2,% +1 (1 —,2) (1 — x?) 
da + da [13] 
vol, I1_-ax,% +|(1 x) (1 =} 
Lg = ar IT 


nelle quali vanno assunti segni concordi. 
Poichè deve essere, per ipotesi, a>1, e le 
due soluzioni della prima delle [12'] sono 
positive e una inversa dell’altra, occorrerà 
scegliere nelle [13] il segno positivo, per cui è 


_1+49%+/1—-2?) 1—xp) 


Via aa , 

a + da [137] 
fol 1_a,a, + TA —a) ag) 

X%, — I 


e risulta anche R>1 (anche le soluzioni 
della seconda delle [12°] sono fra loro reci- 
proche). 


Pertanto l'assunto è dimostrato: notiam 
esplicitamente che alla circonferenza interna 
nel piano (2) corrisponde la circonferenza. 
esterna nel piano (w). 


4. 


Uri 


Risolviamo ora il problema di Dirichlet 
posto nel $ 1. A questo scopo trasformiamo 
il dominio compreso fra i due elettrodi 
secondo le modalità del $ 3, risolviamo il 
problema di Dirichlet per il dominio tra- 
sformato (corona circolare) e invertiamo la 
trasformazione. Per quanto detto alla fine 
del $ 3, occorrerà considerare, nel piano (ww), | 
l’anodo esterno al catodo (v. fig. 3). 


Ovviamente, per ragioni di simmetria, 
e per cose note, la funzione che risolve il 
nostro problema per la corona circolare è 
del tipo: | 

p(r) = Alger + B 


con r distanza del punto generico dall’ori- 
gine, e A e B costanti da determinare con 
l'ausilio delle condizioni ai limiti. 

Per la pressione idrostatica avremo 
H(R)= AlgR+B =HA, (sull’anodo) 
H(1y=abB. = Hi (sul catodo) 


e quindi 


e, con procedimento analogo per il poten- 
ziale elettrico V (r) 


’ 


Li pene 


Tenendo conto che è 


/ 


r=|w|= J re in 
(ar—1)° + ay? 
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per la co otteniamo, nel piano (Z = x+y) 
A (0 —a) + y° 

5 : E lg = 3 

(0,9)= “si °(an—1f + gig 1 Ex 
= (eat +9? 

4 Li ; 

(9) = Sr 5 (ax —1)+a2y? RICA 

[14] 


he risolvono il nostro problema. Natural 
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Come è facile vedere, e come è fisicamente 
ovvio, tale flusso catodico ha un andamento 
del tipo della fig. 4, simmetrico rispetto 
all'asse dei centri degli elettrodi, massimo 
dove le superfici elettrodiche sono più vicine, 
minimo nel punto diametralmente opposto. 

Le linee di flusso nell’interno dei due 
elettrodi, sono le circonferenze [10]. 

È poi facile calcolare la corrente elettrica 


Fig. 


mente, (a) ed (R) hanno i valori forniti 
dalle [13"]. 

Dalle [14], passando in coordinate polari 
nel piano (2), con polo l’origine, otteniamo 


H (0,0) 
Ha-Hx Da "è 2__2aoc089 + a? Tosi: 
6 (QI AO ato —2ao così +1 
V (0,9) = 14] 
WI Vx O ge 200 cosd + a? pi 
siepe. de — 2ao0 o cosd+1 


da cui è facile risalire al flusso idrico cato- 
dico, mediante la [1]: infatti 


dH I (37 
URI (9) = 43, ge e sa 
a—1 Pie) Pi Vi Va). 
sz le R Ra 


totale fluente fra gli elettrodi: basta ricor- 
dare che, per la [1], è 


a A DI 
lari do (28? ca 
deal) AZ 
lg È az—2a cosd +1 
e quindi i 
I= [id= 
d) 27 
o(a:—1) (V4 GAI È CAL - 
7° le R Jaz—2a cosd+1 
(9) SAFE x 
Pes 270 (V4 sha [16] 
le PR 
da cui la resistenza elettrica del dispositivo 
p pal Pat = Ig È [17] 
I 290 
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Studiamo ora il caso in cui ad un anodo 
cilindrico indefinito, parallelo alle genera- 
trici dell’anodo (v. fig. 5). 


Le equazioni fondamentali sono ancora 
quelle del paragrafo 1, con le stesse condi- 
zioni al contorno. Risolveremo ancora il 
problema usando la rappresentazione del $ 2: 
basterà far vedere che è possibile trasfor- 
mare, ancora mediante la [5], il dominio 
illimitato trattaggiato in fig. 4, in una 
corona circolare. 

Usando come coordinate ridotte, il rap- 
porto fra le coordinate effettive e il raggio 
anodico, l’anodo, di raggio unitario e centro 
nell’origine si trasforma nella circonferenza 
di raggio unitario e centro nell’origine nel 
piano (w); per dimostrare l’asserto, basterà 
far vedere detta x, la distanza ridotta del 
catodo dell’origine, che è possibile deter- 
minare a in modo che la retta [7] coincida 
col catodo; il che ovviamente comporta 


a +1 
= Do. —= Lo 
cioè a = x, + Va —1 (dovendo essere 


a > 1). Con tale valore di a, al catodo 
corrisponde nel piano (w) la circonferenza 
è ne spa: 
di centro nell’origine e raggio — < 1, in- 

a 
terna alla circonferenza trasformata del- 
l’anodo. 
Allora, con procedimento perfettamente 
analogo a quello del $ 4, si giunge alle 
relazioni 


H (x,y) = Psi PR done nei» 
; 2lga ° (an—1)?+a2y? de 

È ViTVe (r—a)?+y? 
J (IERI = 4 K lo c- MZ r 
(09) 2lea ° (ax-1)}+a2y? LE 


we 


Di conseguenza, per il flusso catodico, si hak 


dH LA a 

i a api k, = a 7 
4a (@—1) k(H,—Hx)+K,(V—Vgi 
— lga (at — 1)? + 4a? [19] 


I 
L 


che è massima per y = 0 (cioè nel punto 
in cui la normale al catodo per il centro 
dell’anodo interseca il catodo stesso; punto 
in cui le superfici elettrodiche sono più 


assoluto, nulla all’infinito. 


La fig. 6 mostra l'andamento di qri 
lungo il catodo. 


Fk 


Fig. 6 


Anche in tal caso è immediato il calcolo) 
della corrente totale I e della resistenza /°.. 
Sempre tenendo presente la (1°), abbiamo 
i | DV 
===> (0) er == 
Ò d Je=xp 

o(Hr=rr) 4h 

lg a (ali +40 


e quindi "È 
I= I j, ds = 
(k) + 
4ac(a—1) __ gna A dai 
ro ai (0) A = o F Sei. "a 
lo a J (1) +4 ay? 
BARA LTT Li 9 
né lg a [20] 
e V,-Vx lea 
Tier aio di 0 9 
vi 2n0 Lai 


SU ALCUNE DISPOSIZIONI ELETTRODICHE, ECC. 


}\ONCLUSIONE. 


Le disposizioni elettrodiche qui studiate 
er la prima volta riguardano strutture di 
lettrodi cilindrici ad assi paralleli di cui 
ino è incluso totalmente nell’altro, cilindri 
assiali, eccentrici, elettrodi esterni l’un 
‘altro, piano-cilindrici, ecc. 

Queste disposizioni polari possono ricor- 
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rere frequentemente nella prospezione geo- 
elettrica utilizzante quali elettrodi fori di 
sonda tubati anche parzialmente, ricorrono 
spesso nella elettrogeotecnica in processi 
elettrosmotici bifilari introdotti dalla scuola 
russa (Netushil-Lomizé), sono dimostrative 
per quanto riguarda le caratteristiche di 
direzionabilità del nuovo processo dielet- 
troiniezioni di leganti chimici. 


Yi. vai “ino 


Too RA 


# ei te Li! 


Nuovi criteri per la prospezione sismica a rifrazione 


C. CONTINI - C. 


STRATI ANISOTROPI 
CON VELOCITÀ COSTANTE 


21. — Ottica dei raggi nei mezzi anisotropi. 


In un mezzo M omogeneo stratificato sia 
V la velocità di trasmissione delle onde si- 
smiche nella direzione della stratificazione e 
sia Y la velocità nella direzione perpendi- 
colare: l’anisotropia sia del tipo che general- 
mente è detto ellittico e quindi le velocità Vo 
nelle diverse direzioni 0 siano conformi alla 
legge 


1 sen? 0 
Ve UL 


LR 
UA 


s [62] 


essendo 0 misurate rispetto alle normali del- 
le superfici di stratificazione. 

In un tal mezzo, ammesso che le super- 
fici di stratificazione siano piani paralleli, 
i raggi emessi da una sorgente S sono ret- 
tilinei e le superfici d’onda sono delle ellissi 
concentriche in S di equazione generale 


/ sen? 0 cos? 0 


= = opa Via 


[63] 
ove con T siano indicati i tempi e con 7 le 
distanze da S. 

Indicando con a il coefficiente d’a nisotropia, 


definito dalla 


V CE 
a = v'’ [64] 

Pequazione [63] si trasforma nella 
t= V senz 0 + a? cos? 0 . [65] 


v 


Supponiamo ora che il terreno sia costi- 
tuito da diversi mezzi M,, Ma; Mi, one 
omogenei stratificati, a contatto secondo le 


MAINO - M. 


RANUCCI 


superfici 6123 623) i quali abbiano 
rispettivamente la velocità di trasmissione 
delle onde V,, V., Va, nelle dire- 
zioni della stratificazione e i coefficienti d’a- 
nisotropia 0, dg; 4, 7 

Ammesso che le superfici di contatto e 
quelle di stratificazione dei diversi mezzi 
siano piane e fra loro parallele, i raggi 
emessi da una sorgente S, nel mezzo Mi, 
risultano nei diversi mezzi, per il principio 
generale della brachistocrona, di direzione 


(EPA EPSO, AR RE NERO tali per cui 
| di 2 ai 
vi(14 =) (i 00 
1 = t9° 0, Pa ù tg° 0, 
pè aî [66] 
iano, n 


Da questa condizione risulta in effetto di- 
mostrata la proprietà dei raggi di trasmet- 
tersi nei diversi mezzi .M; secondo direzioni 
indipendenti dalle caratteristiche di velocità 
e di anisotropia dei mezzi M,, Ma, 
Mi, che separano lo stesso mezzo M; da 
quello M, ove è situata la sorgente dei sismi. 

Posto che i raggi si rifrangano nel mezzo 
ennesimo secondo l’angolo limite di 90° pos- 
siamo determinare i percorsi degli stessi rag- 
gi ponendo 0, = 90° e risolvendo le n — 1 
equazioni in 0,_,3 One; 0,, che 
risultano dalla [66]. 

Nella fig. 15 riportiamo il disegno del re- 
golo per il tracciamento dei raggi rifratti 
relativo al coefficiente d’anisotropia a — 1,20 
di uso del tutto simile a quello del regolo 
della fig. 1, il quale è relativo ad a = 1. 

Prevedendo di dover tener conto sistema- 
ticamente dell’anisotropia, nell’elaborazione 
dei rilievi, converrà predisporre i reticoli re- 
lativi a diversi valori del coefficiente d’ani- 
per esempio di 1,00, 1,05, 1,10, 


sotropia, 
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1,15, 1,20 e 1,25 in modo che in ogni caso se 
ne abbia pronto uno relativo a un valore 
abbastanza prossimo al necessario. 

È da notare che, per quanto abbimo detto 
sopra, tali regoli possono servire soltanto 
per strati fra loro paralleli e paralleli alle 
stratificaziobi. 

Nella fig. 16 riportiamo il grafico-pron- 
tuario di calcolo dei valori di j e di tg j per i 
diversi valori del rapporto delle velocità dei 
mezzi a contatto e per i valori del rapporto 
di anisotropia del mezzo di velocità minore 
di'100, 1,05, 1,10, 1,15, 1,20. e 1,25, di usò 
evidente. 

Nella fig. 17 riportiamo infine il grafio- 
prontuario di calcolo delle pendenze tg 0 dei 
raggi in relazione alle velocità dei mezzi, 
costruito in base alle [66] ponendo uguale 
ad a costante i coefficienti d’anisotropia dei 
diversi strati, il quale tornerà particolarmen- 
te utile nel caso della velocità variabile rego- 
larmente colla profondità degli strati di cui 
diremo ai paragr. 23 e successivi. 
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1,20. 


: 


22. — Ricostruzione degli strati anisotropi. 


Ammettiamo che il sottosuolo sia costi- 
tuito da strati fra loro paralleli e che la 
stratificazione sia parallela alle superfici li- 
miti degli strati stessi. 

Nel caso della presenza di due strati la 
corrispondenza fra le velocità apparenti del- 
le dromocrone e le pendenze degli strati ha 
luogo colle stesse leggi che abbiamo visto 
per gli strati isotropi quando si considerino 
per la V, i valori della velocità che secondo 
la [62] risultano per i raggi del primo strato 
d’inclinazione j, rispetto alla normale alla 
12. Adottando tale accorgimento possiamo 
quindi senz’altro applicare il metodo d’ela- 
borazione degli angoli d'emergenza descritto 
al paragr. 16. 

Per il tracciamento dei raggi nel caso di 
tre o più strati si dovrà naturalmente tener 


per il tracciamento dei raggi limiti di rifrazione relativo al coefficiente d’anisotropia a 


(©) 
conto delle diverse velocità in relazione alle Sn 
direzioni dei raggi stessi . È 

Per facilitare i calcoli pratici riportiamo Î 
nella fig. 18 il reticolo-prontuario di calcolo ; 
. . sip > © 
dei valori del rapporto f fra le velocità Vo a: 
e V quali risultano dalla [62] per i diversi 2) 
valori di 0 e di a Fa 


A V 1 + tg 0 


AGIP MINERARIA 


NUOVI CRITERI PER LA PROSPEZIONE SISMICA A RIFRAZIONE 


Sempre per facilitare i calcoli pratici sì 
possono segnare nei regoli per il tracciamen- 
to dei raggi limiti di rifrazione i valori di {} 
corrispondenti agli stessi raggi, lungo il mar- 
gine superiore, in modo che si possono avere 
i valori di f immediatamente col traccia- 
mento dei raggi, così come noi abbiamo 
consigliato per il regolo della fig. 15. 
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degli angoli variabili colle superfici d' stra- 
tificazione, pur conservandosi rettilinei, e 
quindi si trasmettono secondo velocità di- 
verse da punto a punto. Per la pratica noi 
riteniamo che in generale sarà sufficiente 
adottare i rapporti Sf corrispondenti al va- 
lore della pendenza medio fra quelli delle 
pendenze estreme. 


v =100 A= 105 A 2110 
tg] | tg.ì tg) | 
0,20 
5000 
4500 025 
4000 
V 30 
3500 
ss 
10000 
3000 2000 
040 
6000 
7000 03 
2500 Sa Vi 
aso 
5000 oss 
060 
2000 4000 
0.70 
3000 
080 
90 
1500 100 
2000 
1500 150 
200 
200 
1000 1000 see, 
AGIP MINERARIA S.DONATO - SETTEMBRE 1958 
Huoaalo.= Prontuario di calcolo dell'angolo limite di rifrazione j note le velocità V, e V, dei 


mezzi di trasmissione a contatto e noto il coefficiente d’anisotropia a del mezzo di velocità 


minore. 


pcPer l'applicazione dei metodi di Gardner 
“e per archi serviranno evidentemente gli 
stessi procedimenti descritti ai paragrafi 17 
e 18 quando si abbia cura di adottare le velo- 
cità corrispondenti alle direzioni ammesse 
per i raggi. 

Pel caso che gli strati siano impiegati 
secondo superfici curve è da osservare che i 
raggi nell’ambito di ciascun strato formano 


STRATI ANISOTROPI CON VELOCITÀ 
VARIABILE COLLA PROFONDITÀ 


93. — Formole generali. 


Si abbia ora il mezzo M di trasmissione 
delle onde anisotropo, avente coefficiente 
d’anisotropia a costante, anisotropia del tipo 
ellittico e piani di stratificazione del mezzo 
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fra loro paralleli, con velocità V secondo la 
stratificazione variabile nella direzione per- 
pendicolare alla stratificazione stessa in con- 
formità della legge 


V= Vv, (1+ 2), [68] 


ove Vo velocità corrispondente a un punto 
origine dei sismi $S, 2 distanze misurate 
nella direzione normale alla stratificazione, 
u una costante che chiameremo con coef- 
ficiente di variazione e v una costante in 
generale compresa fra lo zero e 1. 

Se adottiamo per i riferimenti il sistema 
di assi cartesiani ortogonali X, Y, Z avente 
l’origine in S, il piano XY parallelo ai piani 
di stratificazione e l’asse Z positivo nel verso 
delle velocità crescenti, e indichiamo con 0 


PENDENZE DEI RAGGI RIFRATTI 


le inclinazioni rispetto all’asse Z dei raggi 
che dall’origine si trasmettono al punto ge- 
nerico P(, y, 2) otteniamo, per la [66], 


(1+ g2)° 


tg a | 
Vg — (1+ pz) 
ove 
ZERI chi [70] 
cre x to? 0 ’ | 


0, inclinazioni dei raggi nel punto origine S. 
L'equazione generale dei raggi che si di- 

partono da $, limitandoci a considerare i 

raggi nel piano YZ, è data perciò dalla 


de. [71] 


| 
! 
| 


25 


il 
xt9.0. 


25 2 35 4 
3 
09° 
o, ee" 
x P 
sy Li 
03% 
25 
: i 
ei d 
A) Far 
7 A 13 
VA 0. 
2 si 
A 
PA 
/ ee os? |? 
bi 


0.60 


0.55 


velva 0.50 


0.45 | 05 


0.40 


o 
o 05 1 15 
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uu m ) ERE ORA i ' POST e 
lig. 17. — Prontuario di calcolo delle pendenze dei raggi rifratti dati i rapporti delle velocità 


e il coefficiente d’anisotropia a. 


pe 


NUOVI CRITERI PER LA PROSPEZIONE SISMICA A RIFRAZIONE 


Dalla [65], che possiamo porre sotto la 
forma 


il Pigeon dg 
dir= GF Vdet ade, 


otteniamo l’equazione dei tempi dei raggi 
che si dipartono da $ = 


uu —_ _—«& 
Vo “i A 2 DI 
Vara) ap Lp e) 


Le velocità che in pratica si incontrano 
possono sempre essere rappresentate con ap- 
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generale l'equazione delle dromocrome, rife- 
rite all’asse XY, sostituendo nell’equazione 
dei tempi a l’espressione che risulta dalla 
[69], ponendo tg0 = co e infine raddoppiando. 

Variando l’origine di riferimento delle or- 
dinate 2 la formola della velocità [68] si mo- 
difica nella seguente 

V= Voda), [73] 

essendo 


Vi=V1d+wu2)"; 


VARIAZIONI DELLA VELOCITA CON LE PENDENZE DEI RAGGI 


AGIP MINERARIA 


25 3 35 4 
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Fig. 18. — Rapporti f fra le velocità Vg relative alle pendenze tg 0 dei raggi (misurate rispetto 
alle normali ai piani di stratificazione) e le velocità Y relative ai piani di stratificazione. 


prossimazione sufficiente, mediante formole 
del tipo della [68], le quali comportano delle 
‘equazioni per i raggi e per i tempi facilmente 
integrabili: volendo tuttavia adottare for- 
mole di altro tipo non sarà difficile trovare 
le equaziobi analoghe alle [71] e [72]. 

I raggi necessariamente sono simmetrici 
rispetto alle normali alla stratificazione per ì 
punti in cui i raggi risultano paralleli alla 
stratificazione stessa: si troverà quindi in 


e 2, l’ordinata della nuova origine di riferi- 
mento. 

Ammessa una legge del tipo [68] eviden- 
temente le [66] possono essere messe sotto 
la forma 


Po = (1 + uz) y,= (1 + uz)”: = 


‘o. (e/o Se 


OVE Wi Par ceci. siano date dalla [70] per 
le inclinazioni 0,, 0», dei raggi in 
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corrispondenza alle ordinate 21, 23; 
rispettivamente. 


24. — Formole per il calcolo delle costanti. 


Data la curva dromocrona di un terreno 
possiamo in generale determinare le costan- 
ti della formola della velocità del tipo della 
[68] relativa allo stesso terreno ricercando 
per tentativi la curva che mediamente più 
si avvicina alla data e confrontando l’equa- 
zione corrispondente colla [68]. Più razional- 
mente però possiamo operare secondo uno 
dei metodi seguenti, basati sulle velocità ap- 
parenti delle dromocrone. 

Metodo della dromocroma orizzontale. Rile- 
vata la curva dromocrona lungo l’asse delle 
distanze X, relativa a una stazione di scop- 
pio posta all’origine delle distanze, possiamo 
porre, se indichiamo on 7 i tempi relativi, 


gi » dT da 
de 


de 


Wo da 

Da questa otteniamo, sostituendo a d7'/de 

la funzione integranda della [72] e a dx/d2 il 
secondo membro della [69], 


We VM 
tenuto conto che per la distanza #/2 si ha 
tg0 = cc e quindi, per la [74], 


y,=(1+ we). [76] 
Risulta da questa che la velocità appa- 
rente della dromocrona è sempre uguale alla 
velocità reale longitudinale degli strati in 
corrispondenza alle profondità massime rag- 
giunte dai raggi, nei punti di ascissa x/2. 

Fissato il valore da attribuire all’espo- 
nente v della [68] possiamo determinare, me- 
diante la [71], equazione dei raggi e quindi 
ricavare la funzione che lega le profondità 
massime raggiunte dai raggi colle distanze 
di emersione degli stessi. 

Nota tale funzione e note le velocità ap- 
parenti Wo, W,, Wi; relative alle 
distanze 0, x, x; dall’origine dei 
sismi possiamo evidentemente determinare, 
dai sistemi di equazioni che risultano ap- 
plicando le [75], i valori della velocità Vo e 
delle costanti u ed a corrispondenti alle 
caratteristiche medie dei terreni per le di- 
verse profondità. 
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Metodo degli scoppi profondi. Se invece 
che alla superficie del suolo si scoppia alla. 
profondità #; in un pozzo coincidente col- 
l’asse Z vale ancora la [72] ove si ponga 


2 = g; e si sostituisca a w, l’espressione che 
risulta dalla [71] ponendovi pure 2 = 4. 

La velocità apparente che in conseguenza 
risulta è uguale alla de/dt che si ottiene 
dalla [72] ponendo 2 = 2; e sostituendo 2 wo 
l’espressione di cui sopra abbiamo detto. 
Abbiamo 


7 2yv 
W= Nk + H85) 
Wo 
ove y, sia dato dalla [71] ponendovi sempli- 
cemente 2 = %;. 
Tale espressione di W, per le [66], si mo- 
difica nella 


(77) 


USS: 
” 


Ss 


ove w; indichi il valore della [70] relativo al 
punto di scoppio. Ora, il valore di w, al 
crescere delle distanze x diminuisce in modo 
continuo da + co, per a = 0, a + 1, per 
x = + co, mentre il valore di ws al cre- 
scere delle distanze x diminuisce da + 00, 
per x = 0, fino ad assumere il valore mini- 
mo di + 1, per le distanze cui corrispon- 
dono raggi che si dipartono orizzontali dal 
punto di scoppio, per poi aumentar fino ad 
assumere il valore + co pera = + co. In 
corrispondenza al minimo abbiamo eviden- 
temente W = Vovwo, ove ancora wo sia dato 
dalla [71] e dalla [76]. Risulta di conseguenza 
per i punti di minimo di W, corrispondenti 
a punti di flesso delle dromocrone e perciò 
facilmente riconoscibili, 


Welkifde<ueh 


[73] 


una velocità apparente uguale alla velocità 
reale nella direzione della stratificazione in 
corrispondenza al punto di scoppio, di pro- 
fondità nota #;. 

Applicando questa formola e la [76] alle 
curve dromocrone relarive a scoppi di di- 
versa profondità possiamo evidentemente 
determinare tutt’e tre le costanti Vo, 4 ed a 
e le variazioni delle stesse colla profondità. 

Nel caso che si scoppi in prossimità di 
un pozzo e si rilevino i tempi lungo il pozzo 
o viceversa si scoppi lungo il pozzo e si 
rilevino i tempi alla testa dello stesso ab- 
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biamo, indicando con 2 le profondità, 


Ghisa de 
ei laverinne AIIIILI 
Vog (14 pe) 


Che per v = 1 diviene 


Ù 


Te AL era [80] 


e in generale per v # 1 diviene 


(04 1 
(14 ue) 


16 == <iiregarno 
aalde=%) 


Le velocità apparenti che risultano dalle 
dromocrone tracciate lungo l’asse del pozzo 
sono date in generale, per la [79], dalla 


de Il 


We — 
dl a 


Valiant 82] 


come si vede risultano uguali alle velocità 
vere nella direzione verticale corrispondenti 
alle stesse profondità. 

In questo caso coll’applicazione ripetuta 
della [$2] si possono determinare i valori 
della costante 4 e del rapporto Vo/a. 

Se scoppiando nei pozzi si rilevano i tem- 
pi alla testa degli stessi e lungo profili ra- 
diali evidentemente oltre alla [82] risultano 
- applicabili anche la [78] e la [76]. 


25. — Principi per la ricostruzione tettonica. 


Come si sa, le variazioni delle caratteristiche 
elastiche dei terreni per rispetto alla pro- 
fondità, a parte l'influenza della diversa 
costituzione litologica, sono principalmente 
da attribuire al differente grado di compat- 
tezza dei terreni stessi conseguente alle dif- 
ferenti pressioni cui sono sottoposti attual- 
mente e furono sottoposti in passato, nonchè 
dei tempi d’azione delle pressioni stesse. 
Tali terreni, in generale, furono deposti 
originariamente secondo giaciture orizzon- 
tali o sub-orizzontali e quindi ebbero le pri- 
“me compressioni, dovute alla gravità, e l 
primi incrementi della velocità di trasmis- 
sione delle onde sismiche nella direzione or- 
togonale. 
Coi piegamenti successivi gli stessi terre- 
‘ ni, perdurando oppure no la deposizione dei 
sedimenti, il carico non potè che agire obli- 
quamente rispetto alla stratificazione e pro- 


vocare in conseguenza un incremento della 
velocità di trasmissione secondo una dire- 
zione intermedia fra l’ortogonale e la verti- 
cale, più vicina all’una o all’altra a seconda 
del rapporto dei carichi e dei tempi d’azione 
prima e dopo il piegamento (Contini 1952). 

Ad evitare complicazioni dei calcoli però 
noi ammetteremo sempre, nelle considera- 
zioni che faremo, che gli incrementi delle 
velocità di trasmissione dei terreni siano 
massimi secondo le direzioni normali alle 
superfici di stratificazione. 

Ciò posto, vediamo come si possa deter- 
minare l'equazione della dromocrona quando 
gli strati del sottosuolo sono deposti pen- 
denti di % rispetto alla superficie del suolo. 

Adottiamo per i riferimenti il sistema di 
assi cartesiani ortogonali coll’origine coinci- 
dente coll’origine dei sismi $S, l’asse Z nor- 
male agli strati positivo nel verso delle ve- 
locità crescenti e l’asse XY parallelo alla linea 
di massima pendenza degli strati stessi. 

Dato tale sistema di assi la traccia o della 
superficie del suolo sul piano XZ risulta di 
equazione 2 = ka. 

L'equazione della dromocrona sulla o si 
ottiene dalla [72] sostituendo a 2 il termine 
kx e a, espressione che si ottiene dalla 
[71] colle medesime sostituzioni. 

Le velocità apparenti relative alla stessa 
dromocrona sono date in generale dalla 


7 \ IV 
W=|14+%? d: o (14 pa) s [83] 
Mano 
ove vo sia il valore che risulta dalla [71] so- 
stituendo a il termine x/k. 

È facile vedere che utilizzando questa 
formula per determinare le pendenze degli 
strati risultano delle difficoltà di calcolo 
molto rilevanti, qualunque sia la legge am- 
messa per la trasmissione delle onde sismi- 
che nel suolo. Tali difficoltà si riducono no- 
tevolmente se ci limitiamo a considerare le 
velocità apparenti che risultano in corrispon- 
denza agli scoppi, nel qual caso la [83] di- 
viene, posto x = 0 e quindi wo = VELE 


lia ,2 12 
leon 
ove con V' sia indicata la velocità vera alla 
superficie del suolo in corrispondenza agli 
scoppi. 
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Noti i valori delle velocità apparenti W, 
e W, delle dromocrone relative alla traccia 
o per gli scoppi di un medesimo profilo 
corrispondenti alle distanze 0, e 0» misurate 
sulla superficie del suolo rispetto a un’ori- 
gine qualunque otteniamo dalla [84] 


LY(a2—1)} + 444 
2(A1—a?) 
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k= , [85] 


ove 
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Applicando questa formola per diverse 
coppie di pozzetti evidentemente possiamo 
anche determinare il prodotto 4? Vo corri- 
spondente ai terreni in rilievo. 

Quando alla profondità %s esistesse uno 
strato di velocità longitudinale V, costante 
parallelo alla stratificazione dello strato su- 
periore di velocità variabile secondo la [68] 
colla pendenza — & rispetto alla superficie 
del suolo l’equazione della dromocrona sulla 
o, molto più compless, potrà in generale 
essere determinata nel modo seguente, rife- 
rendoci alle indicazioni della fig. 19: 


; X 


z k_ : tgà 


1 Qi 2) 


1) Calcoliamo mediante le [66] il valore 
di vo del raggio che in $, si rifrange se- 
condo l’angolo limite j, in corrispondenza 
alla superficie c,, di contatto dei due strati 
costituenti il sottosuolo ponendo 
Va A 
Wo as V, 5) 
2) Calcoliamo Vascissa 4 del punto $, 
di rifrazione totale sostituendo nella [71], a 
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integrazione effettuata, 2 wo il valore sopra 
doo eazla distanza ds = hs cosp = 
hs/{' ai 2: I+W; ; 

3) Calcoliamo la differenza 4 @ fra le 
ascisse dei punti G’ e G sostituendo nella. 
[71], sempre a integrazione effettuata, a wo 
lo stesso valore e a 2 il termine kx; 

4) Poniamo infine 


x+4dax — 2a 
US 


TV= 2-9 [87] 
essendo 7, e 7, i tempi che risultano dal- 
la [72] per z = ds e 2 = ka rispettivamente 
e per Vo = Va/Vo. 
Le velocità apparenti relative a tale dro- 
mocrona sono date dalla 
1 1 | V 
pre. 1a AE 
W. Vil+Kk Vo(14 pka) | 
[88] | 


i 

Questa equazione è praticamente irriso- | 
lubile rispetto alla pendenza &: in generale | 
però noi potremo sempre determinare le 
pendenze & degli strati, date le velocità ap- , 
parenti, coll’ausilio dei grafici-prontuari di 
cui diremo ampiamente al paragr. 27. 

Evidentemente, ammesso che la pendenza 
degli strati sia costante, possiamo mediante 
la [88] ricavare dalle dromocrone rilevate i 
valori delle costanti a, V,, e V, degli 
strati stessi. 

Con strati orizzontali, per i quali & = 0, 
risulta W = V.,, come è facile controllare. 

Per gli scoppi coniugati otteniamo colle 
sostituzioni considerate per la [73] la stessa 
[88] però col segno positivo per il radicale 
entro le parentesi. Dalle velocità apparenti 
nei due sensi coniugati otteniamo allora 
l'equazione 

1 i 1 2 
co DI SD bj 
ad er Va/14 k? 
mediante la quale possiamo determinare la 
pendenza & degli strati. 

Nel caso che gli strati siano disposti se- 
condo pieghe continue i calcoli delle traiet- 
torie dei raggi e dei tempi relativi risultano 
laboriosissimi, se non impossibili. In tale 
caso, come è evidente, interferiscono sia le 
variazioni delle velocità per effetto dell’ani- 
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sotropia, di cui abbiamo detto al termine del 
par. 22, sia le influenze della variazione delle 
direzioni di massimo incremento della velo- 
cità. Per queste ultime influenze è da osser- 
vare che, ammesso a = 1, gli indici di rifra- 
zione dei raggi risultano in generale variabili 
secondo il rapporto delle curvature delle 
superfici isotache delle pieghe. 
Considerando la scarsa approssimazione 
con cui si possono stabilire le leggi della 
velocità quando gli strati sono piegati, per 
l'influenza incognita delle pressioni, di cui 
abbiamo fatto cenno all’inizio del paragrafo, 
e per quella delle spinte orogenetiche noi 
riteniamo in pratica il miglioramento della 
precisione conseguibile tenendo conto del- 
l'influenza delle curvature delle isotache non 
riesca apprezzabile e quindi convenza, sem- 
plificando enormemente i calcoli, considerare 
le pieghe come costituite da tanti elementi 
di strato piani e applicare la [88] nel modo 
che abbiamo detto, per ogni singolo ele- 
mento, supposto ognuno indipendente dagli 
adiacenti: in tale modo il problema della 
ricostruzione tettonica degli strati piegati 
viene ridotto a quello della ricostruzione 
degli strati piani, evidentemente molto me- 
no complesso. 
Quando gli strati presenti nel sottosuolo 
. fossero più di due i calcoli si complicano in 
modo tale che praticamente conviene ab- 
bandonare ogni metodo di ricostruzione di- 
retta e procedere per tentativi, ammettendo 
delle particolari configurazioni degli strati, 
calcolando i tempi relativi in base ai raggi 
che risultano e quindi variando le configu- 
razioni fino ad ottenere una sufficiente con- 
cordanza fra i tempi calcolati e osservati. 
Nel caso che gli strati successivi al primo 
siano tutti a velocità costante e paralleli fra 
loro evidentemente per ognuno di questi è 
applicabile la [88] quando vi si sostituisca 
a V, la corrispondente velocità vera nel senso 
della stratificazione. 


‘96. — Estensione del metodo degli angoli d’e- 
mergenza. 


Per la ricostruzione della superficie 51, di 
contatto di uno strato a velocità variabile e 
di uno strato o complesso di strati paralleli 
a velocità costante possiamo operare, in ba- 
se alla [88], nel seguente modo, che si può 
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considerare come l’estensione del metodo 
degli angoli d’emergenza di cui abbiamo 
detto al par. 16: 

1) Rilevate le dromocrone, seguendo le 
modalità e gli accorgimenti di cui abbiamo 
detto ai primi paragrafi, e calcolate, median- 
te il solito modulo riportato al termine del 
par. 6, le velocità apparenti, determiniamo 
le pendenze & della superficie c,, che sod- 
disfano alla [88], utilizzando i prontuari che 
avremo predisposto, scriviamo i dati ot- 
tenuti nella riga contraddistinta con seng 
e quindi nelle righe seguenti calcoliamo 
i valori di tgg = tg(p+j.) e quelli di 
tg, @ = tg (fp +32) medi fra i valori 
successivi di tg g', essendo j, l’angolo limite 
di rifrazione che risulta dal regolo del tipo 
della fig. 15 corrispondente al valore at- 
tuale del coefficiente d’anisotropia per i va- 
lori noti della velocità del secondo strato V, 
e del primo strato soprastante a contatto 
secondo la superficie 13, che indicheremo 
con. V; 

2) Sulla sezione per i sismografi traccia- 
mo a partire dai punti del P. B. corrispon- 
denti ai sismografi 1, 2, le semi- 
retteriia 4g con pendenze, misu- 
rate rispetto alla verticale, uguale ai valori 
delle tg,, g delle colonne corrispondenti; 
costruiamo quindi una squadretta di cel- 
luloide trasparente simile a quella della figu- 
ra 20 avente al vertice R l'angolo 90° —j, e 
avente l’ipotenusa sagomata colla forma che 
risulta -dalla [71] per il raggio che al limite 
inferiore ha l’inclinazione rispetto alla ver- 
ticale uguale a js e si trasmette colla velo- 
cità V,, di cui diremo più estesamente al 
paragrafo che segue; 

3) Per il punto N, di profondità nota, 
o supposta nota, tracciamo coll’ausilio della 
squadretta costruita il raggio rifratto alla 
superficie: sia Gy, il punto d’intersezione 
col piano base; quando la pendenza ks di 
<;, in N; non fosse nota la si determinerà 
per tentativi facendo in modo che la velo- 
cità apparente in corrispondenza a Gy, Sia 
tale per cui dalla [88] risulta la pendenza 
k, ammessa per Ng; 

4) Ancora coll’ ausilio delle squadrette 
tracciamo da N, la semiretta avente Vin- 
clinazione, rispetto alla verticale, uguale a 
quella della semiretta X,, per il sismografo 
G,, più prossimo al punto @y, aumentata 
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di 90° — j, e quindi tracciamo, sempre col- 
l’aiuto della squadretta, il raggio che si di- 
parte dal punto del piano base intermedio 
fra i sismografi G, e G,,, il quale abbia 
in corrispondenza al punto /,, d’intersezio- 
ne colla semiretta tracciata da N, la stessa 
inclinazione della semiretta /‘, ; 


È A 


Fig. 20. — Squadretta per il tracciamento dei 
raggi rifratti in uno strato con velocità 
variabile colla profondità per un dato va- 
lore di a. 


5) Tracciamo da /,, la semiretta avente 
l'inclinazione della semiretta 7,,, per il 
sismografo G,,, aumentata di 900 — Tae 
quindi tracciamo il raggio dipartentesi dal 
punto del P. B. intermedio fra i sismo- 
grafi G,,, @ G,.,, il quale abbia. in cor- 
rispondenza al punto 4, + d’intersezione 
colla semiretta tracciata da 7, la stessa 
inclinazione della semiretta /,,,, e così 
di seguito: la spezzata che in tale modo si 
ottiene evidentemente non è altro che il 
profilo cercato della superficie 5,3, ammesso 
che siano soddisfatte le condizioni di cui 
abbiamo detto in 7 del par. 16 a proposito 
degli strati con velocità costante. 

6) Per la ricostruzione del contatto Cs 
fra il secondo e il terzo strato, quest’ultimo 
pure di velocità V; costante, operiamo nel 
seguente modo, naturalmente dopo aver 
tracciato il profilo del contatto c;y fra il pri- 
mo e il secondo strato: A) determiniamo 
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dalle velocità apparenti le pendenze & me- 
diante la [88] sostituendo V, alla velocità V,, 
segniamo i valori nella riga di sen g del 


modulo di calcolo e nelle righe seguenti del- | 


lo stesso calcoliamo i valori di tg g' e di 
tg,,g, di cui già abbiamo detto, 5B) sul 
disegno della sezione tracciamo per i sismo- 
grafi e per i punti intermedi le semirette 7‘, 
VE, Cit rispettiva- 
mente di pendenze uguali ai valori di tg,, 
e di tgg' delle colonne corrispondenti e 
quindi costruiamo la squadretta avente al 
vertice È Pangolo j, relativo alla velocità. 
V;, 0) per il punto N; di profondità nota, 0 
supposta nota, tracciamo il raggio che inci- 
de sulla 6;,, in G N;; secondo l’angolo j" 
rispetto alla normale, quale risulta dalla 
fig. 27 considerando le velocità V, e V3, e da 
Gy, tracciamo il raggio rifratto verso la 
superficie facendo coincidere il vertice PR 
della squadretta con Gy, e ponendo il ca- 
teto A tangente alla c;, in corrispondenza 
allo stesso punto: sia Gy, il punto d’in- 
contro col P. B., D) per il punto N, trac- 
ciamo la semiretta avente l'inclinazione del- 
la semiretta 7’, per il sismografo G, più 
vicino a Gy, aumentata di 90° — j, e per 
il punto del P. B. intermedio fra i sismo- 
grafi G, e G,,, tracciamo il raggio il 
quale formi l'angolo 90° — j, colla superfi- 
cie c1» in corrispondenza al punto d’interse- 
sezione M, e da questo punto tracciamo il 
raggio d’inclinazione 90° — j', rispetto alla 
stessa c13: sia /, il punto d’incontro colla 
semiretta tracciata per N3; £) per il punto 
I,, tracciamo la semiretta evente l’inclina- 
zione della 7',,, aumentata di 90° — j, .e 
per il punto del P. B. intermedio fra i si- 
smografi G,,, e G, 4, tracciamo il raggio 
il quale formi l’angolo 90° — j, colla 6, e 
in corrispondenza al punto d’intersezione 
M,,, e da questo punto tracciamo il raggio 
che forma l’angolo 90° — j', colla c,, fino a 
incontrare in /,,, la semiretta tracciata 
per /,,, e così di seguito. 

7) Per la ricostruzione del contatto ya 
fra il terzo e il quarto strato e per quelli 
Successivi operiamo in modo analogo, am- 
messo naturalmente che si tratti di strati 
con velocità costante. 

Tale ricostruzione dei contatti c,,, Gai 
ded ; anche se alquanto grossolana in 
pratica potrà ritenersi valevole per strati 
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con pendenze fino al 10--15 per cento di- 
verse e quindi può riuscire molto utile per 
darci un’idea del panorama tettonico delle 
‘zone di rilievo: panorama che in effetto 
potrà essere ricostruito colla dovuta pre- 
«cisione e con tutto il dettaglio soltanto ap- 
plicando il metodo indiretto di cui abbiamo 
detto al termine del paragrafo precedente. 
| È da osservare che,in generale, quando 
la tettonica parrà molto complessa e gli 
andamenti delle variazioni della velocità ri- 
sulteranno diversi da quelli supposti per i 
nostri metodi, si potrà sempre effettuare la 
ricostruzione tettonica degli strati colla pre- 
cisione necessaria suddividendo il sottosuolo 
in strati di piccolo spessore con velocità 
costante e applicando i procedimenti che 
‘abbiamo visto per gli strati con velocità 
costante, ammesso naturalmente che la som- 
ma dei dati di rilievo permetta la suddivi- 
sione del terreno in strati colla necessaria 
precisione. 


27. - Prontuari di calcolo. 
Nelle [71] e [72] la 2 compare soltanto 
sotto forma del prodotto u2 e quindi, poichè 
d 
evidentemente de = — d (uz), dalle stesse 
I 


otteniamo, colle integrazioni, delle espres- 
‘sioni funzioni soltanto di ue per i termini 
Hp Ve 

La D i 
a a 


Data questa condizione è facile vedere che 


se noi in un diagramma rappresentiamo i 
raggi sismici mediante la [71] e le isocrone 
ut Vo/a mediante la [72], ove come ordinate 
(positive verso il basso) siano portati i valori 
del prodotto uz e come ascisse quelli del 
prodotto ur/a in effetto abbiamo la possibi- 
lità di determinare i valori del tempo im- 


piegato dai raggi per trasmettersi in un 


qualsiasi punto del sottosuolo e di rilevare 
la forma degli stessi raggi qualunque siano 
i valori di u, Vo ed a che si vorranno adot- 
tare. 

Per la pratica però, invece di un tale 
prontuario, conviene utilizzare quelli che ri- 
sultano dallo stesso per valori dei coefficienti 
d’anisotropia prefissati, i quali, fra gli altri 
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vantaggi, comportano anche quello di rap- 
presentare i raggi colle loro pendenze reali. 
Questi grafici riescono di ancor maggior uti- 
lità per i calcoli pratici se in essi segniamo 
anche le isolinee della potenza (1 + w2)”, 
le quali sono delle rette parallele all’asse 
delle ascisse: i valori di tale potenza molti- 
plicati per il valore adottato di Vo non 
sono altro che ji valori della velocità V rela- 
tivi alle profondità 2 che risultano per i cor- 
rispondenti valori del prodotto ue, necessari 
per la determinazione degli angoli limiti di 
rifrazione dei raggi. 

È da notare che soltanto nel caso che gli 
strati siano isotropi, a = 1, le isocrone ri- 
sultano normali in ogni punto ai raggi. 

Per la costruzione delle squadrette di cui 
abbiamo detto al paragrafo precedente si 
rileveranno i dati dal raggio che risulta di 
inclinazione aguale a 90° — j, rispetto alla 
linea delle potenze (142) corrispon- 
dente alla velocità ammessa per la superficie 
6» da ricostrire e quindi si ridisegnerà il 
raggio colla scala del disegno della sezione. 

Prevedendo di applicare largamente una 
formola con un dato valore dell’esponente v 
converrà predisporre una serie di grafici re- 
lativi a varlori diversi del coefficiente d’ani- 
sotropia a, per esempio di 1,00, 1,05, 1,10, 
1,15, 1,20 e 1,25, in modo che in ogni caso 
si abbia pronto il grafico corrispondente 
un valore di a abbastanza approssimato al 
reale, come già abbiamo consigliato per il 
reticolo di tracciamento dei raggi della figu- 
ra 15. 

Per il calcolo delle pendenze % mediante 
la [88], la quale si può considerare come 
funzione delle variabili v, a, Va/Vo, W/Va 
e e k, i prontuari da predisporre evidente- 
mente non possono che riuscire complessi. 

Noi proponiamo di operare nel modo che 
qui di seguito descriviamo. 

Prima di tutto esprimiamo le ascisse 
della [88] in funzione delle distanze o misu- 
rate sulla superficie del suolo ponendo 


k 


I (90) 
(T380 


ROS 


pky= 


naturalmente l’origine delle 0, come quella 
delle x, sarà coincidente col punto della su- 
perficie del suolo cui corrisponde la velocità 
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uguale alla Vo. Quindi poniamo la [88] sotto 
la forma 


DAR 
LEI 91 
AI 4, (91) 
ove 
ni 
tax ; —, [99] 
(1+ rv === aq Q 
esi 
tia crt e ea, 2 
id 
A = — — +1. [93] 
a k 


Per il calcolo del fattore /" approntiamo 
un diagramma delle isolinee dei valori dello 
stesso fattore /’, secondo un passo adeguato 
alla precisione desiderata, in funzione dei 
valori di uo portati come ascisse e dei valori 
delle pendenzze % portati come ordinate: un 
diagramma diverso per ogni formola delle 
velocità [68] con diverso esponente v. 

Per il calcolo del termine 4 costruiamo il 
diagramma ugualmente semplice delle iso- 
linee di A stesso in funzione dei valori di 
W/V, portati come ascisse e dei valori di % 
portati come ordinate: un grafico per ognu- 
no dei valori del coefficiente d’anisotropia a 
di cui più sopra abbiamo detto (di 1,00, 
1,05, 1,25). 

Disponendo di tali grafici possiamo de- 
terminare i valori di & che soddisfano la [88] 
ponendo accanto quelli delle due specie che 
corrispondono alla formola ammessa per la 
velocità e ricercando, con una squadretta 
posta parallela all’asse delle ascisse, le ordi- 
nate innalzate dalle ascisse corrispondenti 
ai dati valori di uo e W/V, per le quali 
risultano dei valori di 4 che sono uguali 
a quelli di /" moltiplicati per la clstante 
(Va/Vo)?. 

Tale sistema non è consigliabile per i cal- 
coli sistematici d’elaborazione dei risultati 
dei rilievi; esso torna utilissimo però per 
predisporre i prontuari da servire nei casi 
particolari corrispondenti a determinati va- 
lori delle costanti vr, Vo, 4 ed a e della ve- 
locità V,: prontuari grafici del solito nostro 
tipo, per esempio in forma di diagrammi 
delle isolinee dei valori di W ove come 
ascisse siano portati i valori di o e come 
ordinate quelli di %. 
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Nelle figure 21 e 22 riportiamo i grafici | 
da noi approntati per il calcolo di 4 cor- | 
rispondenti ai valori del coefficiente d’aniso- | 
tropia di a = 1,00 e a = 1,20. 4 

Nei capitoli che seguono, ove sono consi- 
derate diverse formole della velocità, ripor- 
tiamo i prontuari di calcolo del termine /” 
valevoli per i diversi valori dell’esponente ». 


\ 


STRATI ANISOTROPI CON VELOCITÀ. 
VARIABILE LINEARMENTE J{COLLA 
PROFONDITÀ 


28. — Formole di calcolo. 


Ammettiamo ora che la velocità di tra- 
smessione del suolo varii linearmente colla 
profondità, secondo la formola che si ricava 
dalla [68] ponendo v = 1, 

V=WV(1+ mez), [94]. 
essendo in questo caso indicato con m il 
coefficiente di variazione. i 

Dalla [71] allora otteniamo l'equazione dei 

raggi sismici 


a I n = Î - 
e= fg 1+}w—-G+map|, (99) 


equazione di una famiglia di ellissi aventi i 
centri nei punti di coordinate 


a? 


° mtgò, 


x 4 a — ha 96] 
Î A m I Wo 6) pae 


cogli assi maggiore aywo/m e minore wo/m e 
coi fuochi nei punti di coordinate 


UD Ha LI 
Za seni II 2 
4 cea é 


EF (cla 


[97] 


Dalla [72] otteniamo l'equazione dei tempi 
dei raggi 


) pre 
de PI: lo Vottyi a 
4MVo w,—\y—1 
w+|w-1+mo? 


| [98] 


Vg-1+mò? 
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VALORI DELLA FUNZIONE A 


5.DONATO - SETTEMBRE 1958 


AGIP MINERARIA 
Fig. 21. — Prontuario per il calcolo del termine 4 secondo la 
W/V, e della pendenza k, pera = 1,00. 


[93], noti i valori del rapporto 
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VALORI DELLA FUNZIONE A 
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Fig. 22. — Prontuario per il calcolo del termine A secondo la [93], noti i valori del rapporto 
W|/YV, e della pendenza k, per a = 1,20. 
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Dalla equazione dei raggi sismici [95] ot- 
teniamo per wo l’espressione 


. [99] 


la quale, sostituita nella [98], rende questa 

dipendente soltanto dalle coordinate # e 2 
dei punti del sottosuolo raggiunti dai raggi 
sismici. 

‘ Otteniamo l’equazione della dromocrona 
relativa all’asse XY ponendo la condizione 
t90 = co nella [98], la quale per le [69] e 
[95] può essere posta sotto la forma 


g@=(1+me}=1+ (eri, [100] 


e ponendo nella stessa [98] x, = # 2 6 
27 = T, ove siano indicati con T i tempi 
relativi alla superficie del suolo (colla traccia 
coincidente coll’asse XV) 


i max \ Mm 
oa 

a 2a 2 di 
log , =_= 
Md \} ma 

fa (g)r 

Dia 2a 


Se nella [98] esprimiamo il primo termine 
in funzione di tg0 e il secondo in funzione 
della pendenza tg0 dei raggi nel punto ge- 
nerico di coordinate x e 2 otteniamo senza 
difficoltà 


mVo 


a __ _Va+te?°0b,+a 
= ==Ll0og O 
2m Vo Va +tg20,— a 
le he, [102] 
— log - _____ 


Operando nello stesso modo otteniamo per 
i. raggi sismici l'equazione, dalla [95], 


BA GELA 
TARE ARTZZA | Re, TOS] 
mtg 0 a + te° 0 


Quando il suolo fosse isotropo € quindi 
fosse a = 1 i raggi sismici assumono la for- 
ma di archi circolari aventi i centri sulla 
retta parallela alla superficie del suolo posta 
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sopra questa all’altezza1/m e l'equazione dei 
tempi diviene 


0 0, 
=, (beta 187) 104 


Sulla verticale dello scoppio S i tempi 
sono dati evidentemente, per la [80], dalla 


(04 
—— Il o Ma) . 
To DA 0g (L+ me) [105] 
29. — Calcolo delle costanti. 


Nota la dromocrona relativa all'asse X di 
uno strato con velocità variabile colla pro- 
fondità secondo la [94] possiamo determina- 
re la velocità V, ed il rapporto m/a ponendo, 
per la [75] e la [100], poichè x, = 0/2, 


war}/1 +(Me.  Do6 


2a 


Da questa, noti i valori di ME WARS 
W,; delle velocità apparenti corrispondenti 
alle distanze: 4, Va, -..00.- x; della dromo- 
crona abbiamo mediamente, quando i dati 
sono del medesimo peso, 


\ COLEI 


Wi —Wia | 


Ù 
TANTE pag 
Wigo Mia 


[107] 
pa N01 RE RISI ha: 
i i nr n: 
DU | i “ 
= Wi i 
Tec Sha 
1+(5a) © 


Quando le dromocrone fossero ottenute 
con scoppi a profondità diverse <1, 2a, - - + +. 
2; e le velocità apparenti minime delle stesse 
dromocrone Wi, Wa, .....- W, capitassero 
alle distanze %,, La --.-.*- x;, poichè per 
la [78] e la [95] è 


li TONDI x 
ma) = V, | dat a , [108] 


(03 


EIA 
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risulta, sempre per dati della medesima at- 
tendibilità, 


RI W,-Wi E° 
dn y Wi Wir Da 
La E Wi, 
Wise =Wie5 
al W. 
Vie ol DE 
È 1 l+me, 
W, [109] 
ui 14 mez, 
RIT pala 
; zi + = Zi 
<; Uda % 
Mm 


Disponendo di una dromoscona relativa 
ad una verticale, ottenuta scoppiando in un 
pozzo a diverse profondità con un sismo- 
grafo alla testa o viceversa scoppiando alla 
testa con sismografi a diverse profondità 
nel pozzo otteniamo, per la [82], indicando 


CORNI We pena W, le velocità appa- 
renti della dromocrona in corrispondenza 
alle profondità 2,, #3, --.u.0% di 
si de Wa iWi 
i-1|Wiaa—-W.e, | 
Wire 
ur Wi i “nni W, Cia 
DT fre 
a è |14me, 
Wi 
ii tima 


Naturalmente se, scoppiando nel pozzo, 
si rilevano i tempi alla superficie secondo 
profili radiali risultano applicabili anche la 
[109] per Ie dromocrona relative agli stessi 
profili. 


30. — Interpretazione tettonica. 


Per interpretazione dei dati di rilievo 
servono i principi generali di cui abbiamo 
detto ampiamente ai paragrafi 25, 26 e 27. 
Ora quindi ci limitiamo a predisporre i il mezzi 
di calcolo che risultano necessari in relazione 


alla particolare legge della velocità [94] a: 
messa. 

Dalla [95] risulta, se assumiamo come v. 
riabili le grandezze mafa ( (ascisse) e mz (or 
dinate), la forma per i raggi degli archi 
cerchio sventi i centri di coordinate 


MI aan 
| |) 1, (m)=-1, 
A Jc 
di raggio do, VI 


essendo wo dato dalla [99]. 
Dalla [98] abbiamo, con facili trasform 
zioni e semplificazioni, 


E(1+ me) ( (—Vg-1)= 


uranio nimeitatitoa eten 


_ 
È 
on 
Zi 
li 
a 
(03 
x_ 
(3) 


=}; 
ove 


Be è di 

Da tale equazione otteniamo, sostituendo | 
al termine radicale l’espressione che risulta | 
dalla [95], ricavando l’espressione di wo €} 
uguagliando a quella data dalla [96], 


ma \? E>?+1 
(- ) (1 I ma) E 


(1+m2e)+1=0 è 
[111] 


(04 


Questa, se consideriamo come variabili 
le grandezze mr/a (ascisse) e mz (ordinate) | 
risulta l'equazione di una famiglia di cerchi 
aventi i centri sull’asse delle ordinate alle ‘ 
distanze dall’origine di 


(mek=- ai [112] 


coi raggi 


Ri= | = = =) 21. msi | 


Se invece consideriamo come variabili le 
grandezze ma (ascisse) ed me (ordinate) ri- 
sulta l'equazione di una famiglia di ellissi 
aventi i centri sull’asse delle ordinate alle 
stesse distanze (me), date dalla [112] dal- 
l’origina S, cogli assi maggiori uguali ad R; 
e coi faochi nei punti di coordinate 


(ma);=+R, /a-1 s (Ma);= (ma);. [114] 


Per la costruzione dei diagrammi dei raggi 
sismici e delle isocrone possiamo in pratica 
costruire quelli ad elementi di cerchio che 


Ù ara a RA 1 Lia pi e I 
t e O PETANRO : i =; sr) LA pi Da SAT? a i a + si 


ca e RATA dl î v ì Ò f 
% SA ati, * x È x Pa Re ul PS, È, . I POR 
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A, 
fric. 23. — Diagramma dei raggi sismici e delle isocrone per VY ='V0 (1 + me) e per a = 1,00. 
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2924 C. CONTINI - C. MAINO — M. RANUCCI. 


RAGGI SISMICI E ISOCRONE 
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Fig. 24. — Diagramma dei raggi sismici e delle isocrone per VY = V, (1 + me) e pera = 1,204 
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isultano adottando come ascisse i valori 
i mefa e quindi ricavare gli elementi per 
a costruzione dei grafici relativi ai diversi 
oefficienti d’anisotropia: evidentemente [per 
= 1 valgono gli stessi diagrammi base ad 
chi di cerchio. 

Nelle figure 23 e 24 riportiamo i diagram- 
ni relativi rispettivamente ai valori del coef- 
iciente d’anisotropia di 1,00 e 1,20 alla scala 


lil em== 0,1 unità di ma per le ascisse e 
lil cm= 0,1 unità di mz per le ordinate. 
Nella fig. 25 riportiamo infine il grafico- 


prontuario di calcolo del fattore T' secondo 
la [92] per l’esponente v = 1, nel modo che 
o detto al par. 27, naturalmente col. 
e ordinate & alla stessa scala adottata per 
i prontuari di calcolo del termine A delle 
figure 21 e 22. 


STRATI ANISOTROPI CON VELOCITÀ 
VARIABILE COLLA RADICE QUA- 
DRATA DELLA PROFONDITÀ 


B1.— Formole di calcolo. 


Consideriamo ora il caso che la velocità 
di trasmissione delle onde sismiche del suolo 
varii in ragione della radice quadrata della 
profondità, secondo la formola che si ricava 
dalla [68] ponendo v = b, 


Poerizne; [115] 


‘essendo n il coefficiente di variazione. 
Dalla [71] otteniamo allora l'equazione dei 
raggi sismici 


n, (aresen SIE ni I [116] 
Po € y È si 


Dalla [72] otteniamo l'equazione dei tempi 
di trasmissione degli impulsi 


n Agli La 

- ys(aresen — — arcsen n) [117] 
nale, y Wo 

Dall’equazione [116] non è possibile rica- 

vare in forma esplicita la wo, in funzione 


delle coordinate x e 2, come abbiamo fatto 
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colla [99], data la presenza dell'elemento 
arcoseno che non sappiamo esprimere in for- 
ma algebrica mediante le stesse coordinate. 
Di conseguenza non risulta possibile, in que- 
sto caso, ricavare l'equazione delle dromo- 
crone relative all’asse X, analoga alla [101]. 

Eliminando l'elemento arco fra le [116] e 
[117] otteniamo l'equazione 


na Pg (TO; ai: 
=== a Shi IT ) 2 Il ii <D > = 
a | (i) te] y? | (07) } D ( a 
[118] 


Da questa ricaviamo lequazione della 
curva dromocrona, ponendo la condizione 
te09 = 00 ossia y=1 e sostituendo x/2 ad 2, 


na LOR 
CRT 
Lala, Vi 


TqT= —— ———@=% sz } 19% 
mV Wo 
funzione delle coordinate # e 2 e dell'angolo 
05 secondo cui i raggi si staccano dall’origine 
dei sismi. 
Da tale equazione ricaviamo in forma 
esplicita la wo 


| 
Î 


(0) A 


AAT Î 


Sulla verticale dello scoppio S i tempi so- 
no dati, per la [80], dalla 


(0.4 ital e è. 
r=222 I/I n% n 


[121] 


In un suolo isotropo, per cui a = 1, i 
raggi sismici assumono la forma della ci- 
cloide generata dal circolo di raggio 


I wi 


i SETE 
2 n sen? 05 2n 


il quale rotoli sulla retta di equazione 


si x: : 
g= — —=— colla, velocità costante di 

n 

d0 sen 0, nl 

dt 2 2%, 


pit, ) 
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o 1 


08 


2 3 4 


AGIP MINERARIA S.DONATO - SETTEMBRE 1958 


Fig. 25. — Prontuario per il calcolo del fattore 7" secondo la [92] noti i valori del prodotto mg 
e della pendenza % per V = V, (1+ me). 
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Abbiamo infatti dalle [116] e [117] per 
<= le quindi y, = 1/sen 00, w = 1/sen0, 


1 sen20,— sen 20 + 2(0-0,) 
2 sen? 0, 
at 
a — DI - 0, 


nV,sen0, 


== 


32. — Calcolo delle costanti. 


Nota la curva dromocrona relativa all’as- 
se XY possiamo determinare la velocità Vo e 
il rapporto fra i coefficienti di variazione e 
di anisotropia, ammesso che per il terreno 
in esame valga la legge [115], ponendo per 
la [119] 

i Wi Di — W a 


di eee 
Wi, Di—W? DI, 

100 ISTE TORTE DE 
uz VW: — VÎ ALA. 
a Vi Di 

SI wap. 
D, 
ove 
MW Ti DV 
er... Wario T; 


rispettivamente le velocità apparenti e i tem- 
pi corrispondenti alle distanze x, #2, +... Ki 
della dromocrona. 

Se abbiamo note le dromocrone relative a 


scoppi di diversa profondità nel suolo ap- 
plicando la [78] otteniamo le formole ana- 
loghe alle [109] 


1 | Wi-W : 
deri 2, PI 
Mea, 
Wì — Was 
Wed Mez i 
ja = 1 | Wi sii 
2 ) 14 mne 
1 i | rt 124) 
Lisk da 
= 2 + = n 
dd 0) Ve, 
2x,— T, da 
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essendo in questo caso 7,, 7°, 
Ty Loy 


IRE @ 
x; rispettivamente i tempi e 
le distanze corrispondenti alle velocità ap- 
parenti minime delle dromocrone relative 
alle profondità 21, 2», z; degli scoppi 
e, inoltre, V,, Va, V; le velocità cor- 
rispondenti alle stesse profondità secondo la 
[115]: l’espressione di «a è ottenuta dalla 
[118] esprimendo vo in funzione di y secondo 
la [75] e ponendo y= 1. 

Quando si disponesse di una dromocrona 
relativa a un pozzo risultano le formole, 
usando le stesse convenzioni precisate per 
le [110], 


Eaton 
i-1| Wiz, — Wie 
2 2 
JE Vee t=1 
Vela Wie, } 
[125] 
LE Sua 1 Wi 
4 i /1+» PA 
WEASA 
VL + na; 


33. — Interpretazione tettonica. 


Analogamente a quanto abbiamo fatto al 
par. 30 ora costruiamo il diagramma dei rag- 
gi, delle isocrone e delle isotache in funzione 
di ne/a, nz ed nt/a. 

Per la costruzione dei raggi può servire 
la [116], ove a y si sostituisca l’espressione 
in y, e in n2 che risulta dalle [75], calcolando 
i valori di nx/a che risultano per i raggi cor- 
rispondenti ai diversi valori di yo al variare 
dei valori di ne, e per la costruzione delle 
isocrone può servire la [118], facendo la 
stessa sostituzione e calcolando i valori di 
nela e di nz che risultano per i raggi corri- 
spondenti agli stessi valori di wo © per valori 
prefissati di nt/a. Per la costruzione delle 
isotache serve evidentemente la [115]. 

Costruito tale diagramma possiamo facil- 
mente avere i dati per la costruzione di quel- 
li relativi ai diversi valori di a che in pratica 
interessano. Nella fig. 26 noi riportiamo il 
diagramma relativo ad a — 1, esattamente 
uguale a quello base, e nella fig. 27 ripor- 
tiamo il diagramma relativo ad a = 1,20. 

Nella fig. 28 infine riportiamo il grafico- 
prontuario di calcolo del fattore /" analogo 
a quello della fig. 25 per l'esponente v = lb. 
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Fig. 26. —- Diagramma dei raggi sismici e delle isocrone per VW = Vo | 14 nz ed a = 1,00. 
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Fio. 27. — Diagramma dei raggi sismici è delle isocrone per V = V°| 1+ ne ed a 1,20 
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STRATI ANISOTROPI CON VELOCITÀ 
VARIABILE COLLA RADICE QUAR- 
TA DELLA PROFONDITÀ 


34. — Formole di calcolo. 


Consideriamo infine il caso che la velocità 
di trasmissione delle onde sismiche del suolo 
varii colla radice quarta della profondità se- 
condo la formola che risulta dalla [68] per 
v= 1/4. PATO 
V=V.}1+ [126] 
ove q coefficiente di variazione. 

Dalle [73] otteniamo l'equazione dei raggi 
sismici, analoga alla [118], 


Ss  @ 2 Di ; 
RETTE 


y' 
; 1 I 
+ vw, | arcosen — — arcosen x 
Ì vi Vo 
Dalla [72] otteniamo l'equazione dei tem- 
pi di trasmissione degli impulsi 


/ = 2 / 
/ È y y° DA 


il I) 
ia | arcoren — — arcosen | a) i 
v Po 


[128] 


Neanche in questo caso, evidentemente, 
abbiamo la possibilità di ricavare in forma 
esplicita la y, dall’equazione dei raggi e di 
scrivere l’equazione delle dromocrone rela- 
tive all'asse X analoga alla [101]. 

Se eliminiamo l'elemento arco fra le [127] 
e [128] abbiamo l’equazione 


4 
qu i Do af, 
= Ve i UL Vw -14 
a p* 
[129] 
Da questa ricaviamo l'equazione della cur- 
va dromocrona relativa all'asse XY 


XL fire 
qa ere) 2 
iii “ 


di (04 a 


Pi 
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ei 


Css Wo 
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come si vede uguale alla [119] a meno dell 
fattore costante 2/3. 

L'espressione di wo che risulta da tale 
equazione evidentemente sarà uguale alla 
[120] quando si sostituisca a 7 il termine 
3T/2. 

Sulla verticale dello scoppio i tempi si 
possono calcolare, per la [80], mediante la 


4 4, SOS 


3a Va+ga*—1|. (134 


Per un suolo isotropo, con a = 1, non sii 
hanno sensibili semplificazioni delle equa-} 


zioni dei raggi [127] e dei tempi [128]. 
Î 


35. — Calcolo delle costanti. 


Nota la curva dromocrona relativa al-| 
l’asse XY determinaimo la velocità Vo e il. 
rapporto fra i coefficienti di variazione e di 
anisotropia, ammessa valida la legge [126], 
applicando le stesse formole [123] trovate 
per la legge [115] della velocità, sostituendo 


E SR ARIA a T; i prodotti 37,/28| 
It ERERE 3T;/2, rispettivamente. 


Note le dromocrone relative a scoppi di 
diversa profondità determiniamo i valori di 
4, V, ed a applicando le formole 


“EVO W—W. “ 
9 na = ia .* . 
AR Wiz 
Wi- Wi, 
De A 4 
Wi_% Wiz, 
_4 4 
vV= Al LORA NE | [132 
} V1=E9& li9=; 
ge d V. 4% i qc Pa n 
ui 
40, —3 she Vai 
SE 
che si ricavano nello stesso modo che ab- 


biamo spiegato per le [124]. 
Disponendo di una dromocrona relativa 
a un pozzo, risultano le formole, se adottia- 
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E; 
| Fig. 28. — Prontuario di calcolo del fattore I° secondo la (97) noti i valori del prodotto no 


“ e della pendenza k per V_ = V,V14 ne. 
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mo le stesse convenzioni precisate per la [110], 


di W_W 


2 


TAO 


36. — Intrerpretazione tettonica. 


Per la costruzione del diagramma dei rag- 
gi, delle isocrone e delle isotache necessarie 
per l’interpretazione tettonica dei dati di 
rilievo operiamo esattamente come indicato 
per il caso della velocità variabile colla ra- 
dice quadrata della profondità, utilizzando 
le [127] e [129]. 


RIASSUNTO 


Questa è la continuazione della monografia 
pubblicata sotto lo stesso titolo nel primo nu- 
mero del volume, pp. 15-54. 
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In questa seconda parte viene preso in esa 


me il caso generale di un sottosuolo anisotropo | 


avente una velocità di trasmissione delle ond 


% È È 5 BI 
sismiche con la profondità; sono inoltre ripor- 


tate notevoli formule e schemi di calcolo pe 


tre casì speciali in cui la velocità è variabile, | 
linearmente con la profondità, con la radice | 
quadrata e con la radice quarta della stessa per, 


i valori di 1,00 e 1,20 dei coefficienti ani- 
sotropi. 


ABSTRACT 


This is the continuation of the monograph 
which appeared under the same title in the 


first issue of the volume, pp. 15-54. 
In this second section the general case of an 


anisothropie subsoil having a velocity of trans-. 


mission of seismic waves variable according to 
the depth is eramined; relevant formulae and 


reckonning schemes are also given for three. 


i 
[d 


di 


î 
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special cases where the velocity is variable, 
linearly with the depth, with the square root | 
of the depth and with the fourth root of the | 
depth, for the anisothropic coefficients of 1,00 


and 1,20. 
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Un criterio pratico di trasformazione fra diagrammi 


di resistività apparente ottenuti con differenti dispositivi 


Da lungo tempo si discute sulla più con- 
veniente configurazione geometrica dello 
stendimento da adottare nei sondaggi elet- 
trici verticali. Per varie ragioni, del resto 
ormai ben note, la maggioranza degli opera- 
tori tende ad usare il dispositivo Sehlum- 
berger; in questo schema la distanza tru le 
sonde del potenziale resta fissa mentre ven- 
gono spostati gli elettrodi di corrente oppu- 
re, se la distanza tra le sonde viene variata, 
la misura viene ripetuta lasciando fissi gli 
elettrodi. 

I diagrammi teorici interpretativi vengo- 
no calcolati in maggioranza per il dispositivo 
Sehlumberger nella ipotesi che la distanza 
tra gli elettrodi potenziometrici sia infinite- 
sima; il vecchio metodo Wenner però, è an- 
cora molto diffuso; è assai utile, pertanto, 
poter adoperare i diagrammi ricavati con 
‘ambedue le ipotesi e, poichè il calcolo è assai 
Jaborioso, passare da una serie all’altra di 
“curve mediante un procedimento semplice e 
sufficientemente approssimato. 

A. Belluigi (*) partendo dall'espressione 
generale della resistività per il polo singolo, 
trova la relazione seguente, che fornisce la 
differenza tra la resistività osservata (0) 


a 1 
mediante un rapporto Y = A + 0 e quella 


(0,) che si otterrebbe con y + 0 (dispositivo 
Schlumberger): 


dove d è la semidistanza tra gli elettrodi di 
corrente e a è la semidistanza tra le sonde 
del potenziamento (fig. 1). 


La correzione può essere ricavata diret- 
tamente dalla [1] calcolando l'integrale per 
via grafica; questo procedimento è ovvia- 
mente troppo laborioso ed occorre perciò 
cercare un metodo più rapido. 

Per il calcolo approssimato conviene svi- 
luppare in serie la funzione integranda. Per 


PAID: 
Tali 


3 oe 2 4 
i Dr dee 
| 
lea d - 
1-2: sonde del potenziale 
3-4: elettrodi di corrente 


Triogs dl 


lo sviluppo di o ci limiteremo al termine di 
terzo grado, poichè è praticamente impos- 
sibile calcolare le derivate superiori alla se- 
conda, e l’ultimo termine ci servirà solo & 
nostrare che in generale è abbastanza pic- 
colo da potere essere trascurato. 


—2 


. 2 A a 
Anche lo sviluppo di (1 - dI è stato 
limitato generalmente ai termini quadrati- 
ci, perchè = può raggiungere al massimo 
( 


il valore di 1/3; il termine di terzo grado, 
TO SC 
pari a 4 Î a , vale perciò circa 1/8. Tenendo 


presente che le variazioni relative di resi- 
stività apparente nel passaggio da uno sten- 
dimento all’altro raggiungono difficilmente 
il 10%, si deduce che effettivamente i ter- 
mini di 3° ordine sono piccoli ed è senz'altro 
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sufficiente tenerne conto solo per il calcolo 
del coefficiente della derivata prima, come 
è stato fatto. 


Si ottiene così: 


Il NSA, 
SEI, 


Se 


Moltiplicando per dx, integrando e limi- 
tando tra — a e + a, i termini con le po- 
tenze pari si elidono e rimane: 


1—-y? peer iene 
= —3|2-— at 
Ma 3 Tria i; 
9 1A € II II 
SI ile 
al ga tg ed ai 
ovvero, ponendo a = dy: 
2 49: 
ui a-m(3 pie v)o " 
PETE 1 
ur (3 + 2 ya) de Ale pad” -y°d 


[2] 


: 3 ca Ra 
Nel caso in cui y = ci (dispositivo Wen- 


ner) si ha: 


h=o,-0o,=—-0,0747d.0 + 


+ 0,0198 d° 0” — 0,0007 d* 0” [3] 

La correzione può essere limitata al se- 
condo termine. I coefficienti numerici dei 
termini successivi, infatti sono assai piccoli; 
come si vede, quello del terzo termine è circa 
il 4%, di quello del secondo. Perciò, anche se 
la derivata terza ha un valore sensibile, l’in- 
fluenza di tale termine diviene consistente 
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solo a grandi distanze, ove la precisione dell 
misure non può essere molto elevata. 


x Neo, 
Consideriamo il caso di gio 


valore massimo raggiungibile nella pratica 
degli stendimenti dei sondaggi elettrici ed 
esaminiamo perciò con la [3] il contributo di 
ciascuno dei due termini nella correzione to- 
tale da apportare ai valori di o per trasfor- 


come 


mare una curva «Schlumberger » in unal 


« Wenner » e viceversa. 


È ovvio che, quando la curvatura è nulla| 
vi è solo da considerare il contributo del 19 I 


termine; in questo caso può essere comodo 
apportare alla curva, anzichè la correzione 
di ordinata (0), quella di ascissa (x): 


ii mit ire 


la e TAI 
0 


Ricordando inoltre che i diagrammi dei | 


sondaggi elettrici vengono disegnati sul pia- 


no logaritmico, si ha che, per i tratti retti- | 


| 
î 


————————_—_——_—Tr—r———_ 


linei, basta spostare la curva di una quan. | 
tità costante lungo l’asse delle ascisse. Dai | 
segni dei termini della [3] si rileva anche | 
che, quando le curve scende, la correzione è 
positiva (passando da 0, a 0,); quando sale, | 


la correzione è negativa, e cioè la curva 
«Wenner » si trova al disotto della Schlum- 
berger: è noto, difatti, che le curve del primo 
tipo sono più « attenuate » di quelle del se- 
condo. Si nota ancora che, passando da 0, 


a 0,, la correzione per il secondo termine 


deve essere apportata sempre verso la parte 
interna della curva. 

Nei tratti dove la curvatura diviene sen- 
sibile, il secondo termine non è più trascu- 


rabile e sorge il problema di come calcolare 


o con esattezza sufficiente; difatti, se si sce- 
glie un intervallo piccolo, gli errori di lettura 
portano una imprecisione sensibile nella de- 
terminazione delle curvature: se intervallo 
è grande, non si tiene conto della forma 
reale della curva. Occorre una certa espe- 
rienza per la scelta dell'intervallo più op- 
portuno. 

Un criterio può essere anche quello di ese- 
guire l’integrazione grafica limitatamente a 
qualche punto delle zone in cui la curvature 
è più forte. 

In fig. 2 è riportato un diagramma teorico 
per il caso di 3 strati, calcolato per il dispo- 
sitivo Schlumberger (tratto continuo); j rap- 
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porti di resistività sono stati scelti in modo 
che la curvatura, nella parte inferiore della 
curva, fosse assai sensibile. La curva trat- 
teggiata è quella ottenuta apportando, ai 
valori di o letti sul diagramma, la correzione 
calcolata con la [3] limitata al 2° termine. 


7 2 3 4 3 AG05 Co MO 


considerato uguale a zero. Difatti, aumen- 
tando la distanza tra gli elettrodi, la tensio- 
ne misurata alle sonde si abbassa, fino a non 
poter essere più determinata con la precisio- 
ne occorrente. Per non spostare le sonde 
troppo frequentemente, la misura, per lo 


2 3 4‘ 5 6 7 8 910? 5 
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Fig. 


Alcuni controlli eseguiti integrando grafi- 
camente la [1], hanno dimostrato che l’ap- 
prossimazione raggiunta con la [3] è del tut- 

_ to soddisfacente. 
Il procedimento descritto può essere apli- 
«tato utilmente, oltre che per trasformare le 
curve teoriche, anche per eliminare delle 
deformazioni talvolta piuttosto sensibili, ne- 
gli stessi diagrammi sperimentali di cam- 
pagna. Come è noto, impiegando il disposi- 


; £ ni 
tivo Schlumberger, il rapporto y = d non. 


rimane costante e non può essere sempre 


stesso d, viene ripetuta con 4 notevolmente 
più grande. In tal modo y può raggiungere 
al UL E 

Ra talora, anche di i In 


) 
questi punti di « riattacco » i valori misurati 
di o con i due diversi a possono divergere 
sensibilmente. Questo fatto ha due cause: 
la prima è che le condizioni superficiali nel- 
l'interno delle sonde sono variate; la seconda 
è che ci si discosta dall'ipotesi y = 0. La 
differenza delle condizioni superficiali si cor- 
regge assal semplicemente, traslando paral- 
lelamente i vari tratti di curva in modo da 


il valore di 
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portarli a coincidere. Lo scarto causato dal- 
la variazione di y, invece, si può correggere 
con la [2], calcolando i coefficienti per vari y. 
In pratica basterà determinare le correzioni 
solo per i valori più grandi del rapporto, 


n È s 
poichè già per y = ;a il coefficiente del pri- 


mo termine diviene 1/7 di quello per y = La 
e la correzione è perciò trascurabile. È 

Nella maggioranza dei casi, è sufficiente 
determinare la differenza di o nel punto di 
riattacco e raccordare la curva corretta con 
il punto del diagramma osservato nel quale 
y è sufficientemente piccolo. 

Quando i « K » del diagramma sono elevati 
e il «riattacco » avviene proprio nei pressi 
della massima curvatura, cioè y è variabile 
quando o” è sensibile, occorre procedere con 
maggiore cautela per non deformare la curva 
Si nota però dalla [2] che, a parità di d, la 
correzione dovuta al secondo termine è sen- 
sibilmente proporzionale ad y?. 

Un criterio che garantisce una accuratezza 
notevole è quello di calcolare per mezzo 
delle [3], solo per il tratto curvo, i diagram- 
mi teorici di Wenner, e di disegnarli sulle 
curve interpretative. Confrontanto questo 
tratto di diagramma teorico con quello 0s- 
servato, è più agevole eseguire il raccordo 
tra il punto di « riattacco » e quello dove la 
correzione diviene trascurabile. La correzio- 
ne ai valori misurati viene così dedotta di- 
rettamente dalle curve; essa deve essere 


eventualmente ridotta, sea < a, = - 


a \? È 
rapporto | =) 5 
a 


(e) 


d, nel 
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RIASSUNTO 


Viene proposto un metodo approssimato 
per trasformare i diagrammi di resistività 
ottenuti con differenti dispositivi elettrodici, 
in quelli ricavati seguendo lo schema Schlum- 
berger, o viceversa. Il criterio esposto, di 
applicazione assai rapida, si presta anche 
a risolvere il problema, che sorge durante le 
misure în campagna, di raccordare i vari 
tratti di curva osservata quando cambia la 
distanza fra le sonde del potenziale. 


ABSTRACT 


A rapid method is proposed to transfer 
the observed resistivity curves obtained with 
any electrode configuration into Schlumberger 
diagrams. Such procedure is of practical | 
application even to solve the field problem | 
of fitting the different sections of the diagrams, | 
when the distance between the voltage etectrodes 
changes. 


BIBLIOGRAFIA 


(1) BELLUIGI, A., Su una cexata quaestio » di 
gerarchia nei dispositivi dei sondaggi elet- 
trici. « Geofisica pura e Applicata », XXIV, | 
1956. : 


(@) — Abaques de sondage éléctrique par la 
Compagnie Générale de Géophysique. « Geo- 
physical Prospecting », 1955, suppl. 3. 

(8) ALFANO, L., Studi sulla interpretazione dei 
sondaggi elettrici verticali. « Rivista di Geo- 
fisica Applicata », 2, 1951. 


Note sopra un breve periodo sismico svoltosi nel territorio 


di Montespertoli durante il mese di giugno 1958 


M. DE PANFILIS 


Nel mese di giugno 1958, dal giorno 6 
al giorno 12, avvennero nel territorio del 
Comune di Montespertoli, a sud-ovest di 
Firenze, numerose scosse di terremoto che 
turbarono vivamente la tranquillità di 
quella popolazione. Su richiesta delle Auto- 
rità amministrative locali, il 24 giugno 1958 
effettuammo un’indagine macrosismica nel- 
la zona ove i movimenti tellurici erano stati 
avvertiti. Nelle pagine seguenti esponiamo 
alcuni dati ricavati sul luogo, che potranno 
essere utili per la conoscenza delle carat- 
teristiche sismiche della zona di Monte- 
spertoli. 


Sulla base delle notizie ottenute nelle lo- 
calità ove le scosse furono avvertite e dei 
dati ricavati dalle registrazioni sismografi- 
che degli Osservatori Ximeniano di Firenze 
e di S. Domenico in Prato, si può dire che 
i movimenti sismici, che tanto allarme de- 
starono nella popolazione di Montespertoli 
e delle sue più vicine frazioni, furono tutti, 
eccetto uno, di modesta intensità e tutti, 
senza eccezioni, di propagazione macrosi- 
smica assai limitata. La massima distanza 
epicentrale alla quale la perturbazione tel- 
lurica più intensa, verificatasi alle 18°50 
circa del 7 giugno, risultò ancora percetti- 


| bile per le persone raggiunse infatti appena 


i venti chilometri. 

Anche sotto la forma microsismica le 
onde telluriche ebbero una modesta pro- 
pagazione: le registrazioni ottenute per le 
varie scosse furono infatti, secondo quanto 
ci risulta, soltanto quelle degli Osservatori 
sismici predetti i quali, dalla zona epicen- 
trale, distano appena, in linea d’aria, 20 
e 25 chilometri rispettivamente. 


Quali segni premonitori del periodo si- 
smico in esame possono considerarsi alcuni 
rombi, piuttosto intensi, uditi ad intervalli 
di tempo più o meno lunghi in tutto il 
territorio di Montespertoli nei giorni im- 
mediatamente precedenti il 6 giugno. Essi 
peraltro, non essendo stati accompagnati 
da movimenti tellurici percettibili all'uomo, 
non destarono molta preoccupazione negli 
abitanti della zona, i quali, per la maggior 
parte, ritennero quei fenomeni acustici 
come dovuti a scoppi di mine. 

Il periodo sismico vero e proprio s’iniziò 
alle 16224" circa del 6 giugno 1958 con una 
scossa avvertita a Montespertoli e nelle 
sue frazioni più vicine con leggera intensità. 
Ad essa fecero seguito, nella stessa gior- 
nata, due altre scosse, pure leggere, verifi 
catesi rispettivamente alle 20%21" ed alle 
21255! circa. 

Durante il 7 giugno le scosse, tutte sus- 
fultorie ed accompagnate o precedute da 
forti rombi paragonati dagli abitanti ad 
esplosion di mine, si susseguirono con rile- 
vante frequenza, specialmente nelle ore 
pomeridiane, Le più notevoli, avvertite da 
tutta la popolazione del Comune di Monte- 
spertoli e ben determinate nel tempo perchè 
registrate dai sismografi degli Osservatori 
di Prato e di Firenze, furono quelle avve- 
nute nelle ore seguenti: 


Ja, — 06% 092 LT 
ga - 14 09 37 
3a — 18 50 30 
49 - 19 04 14 
ba — 20 46 25 
68 —20° bl’ 1b 
pane 20485 T4d 
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La terza, cioè quella delle 18°50"305, rag- 
giunse, nella ristrettissima area epicentrale, 
un’intensità di V-VI° grado Mercalli e può 
considerarsi la scossa principale del periodo 
sismico; la sesta fu forte (V grado) e le 
altre di un’intensità pari al IV agrado 
Mercalli. 

Lo stato di viva preoccupazione già de- 
stato al mattino del 7 giugno negli abitanti 
di Montespertoli, di Monte Albino e di 
Tresanti, località ove più sensibili risulta- 
rono i movimenti tellurici, si trasformò in 
panico dopo la scossa delle 18"50®305 e 
tutti abbandonarono in massa le case so- 
stando a lungo all’aperto per timore di 
qualche crollo. Fortunatamente, dopo tale 
scossa, i movimenti sismici andarono di- 
minuendo d’intensità, con l’unica eccezione 
di quello avvenuto alle 20%51"155, e nessun 
danno si verificò negli edifici. Solo in loca- 
lità Villa Aliano, situata circa due chilome- 
tri e mezzo a sud-est di Montespertoli, per 
effetto della scossa principale si aggrava- 
rono nelle murature di una fattoria alcune 
lesioni preesistenti. Fu appunto in una ri- 
stretta area intorno a questa località, che 
tale scossa raggiunse un’intensità compresa 
fra il V ed il VI grado Mercalli. Ivi è da 
ritenere con probabilità ubicato l’epicen- 
tro, cui pertanto possono essere approssi- 
mativamente assegnate le coordinate geo- 
grafiche 42°37’20'"N e 11°05’50”E. 


L’unita cartina mostra la propagazione 
macrosismica della scossa principale intor- 
no all’epicentro. Come da essa risulta, la 
zona d’intensità forte (V grado) si estende 
per la maggior parte fra il Torrente Virgi- 
nio, affluente della Pesa, e il Torrente Pe- 
sciola, affluente dell’Elsa. Tale zona com- 
prende la cittadina di Montespertoli con le 
frazioni di Monte Albino e di Tresanti ed 
ha all’incirca una forma ovale con l’asse 
in direzione NE-SW. 

Jon sensibile intensità (IV grado la 
scossa fu avvertita nelle frazioni di Pop- 
piano, S. Quirico, Montegufoni, Lucignano, 
Ortimino e Cortina, tutte del Comune di 
Montespertoli. 

La isosista d’intensità leggera racchiude 
una zona avente ai suoi limiti Certaldo, 
Castelfiorentino, Ginestra (frazione di La- 
stra a Signa), Cerbaia e Montefiridolfi (fra- 


ica 


zione di S. Casciano), S. Casciano, Barb 
rino Val d’Elsa. 

La isosista di II grado, infine, da Mon 
taione sale verso nord, passa alla destra | 
dell'Arno. includendo Carmignano, quindi 
piega verso est descrivendo un’insenatur 
che lascia fuori Signa e Lastra a Signa; | 
indi, dopo aver toccato la periferia meri- | 
dionale di Firenze, volge verso sud, passa 
ad est d’Impruneta e di Greve per tornare 
a Montaione comprendendo Poggibonsi el 
Gambassi. 

L’area della zona ove la scossa si resd | 
sensibile all’uomo risulta pertanto all’in- 
circa di 900 chilometri quadrati, mentre 
quella ove essa fu sentita fortemente rag- 
giunge appena una venticinquina di chilo- 
metri quadrati. L'intensità alquanto forte 
nella ristrettissima zona epicentrale cir- 
condante la località di Villa Aliano e la 
modesta propagazione della scossa prin- 
cipale inducono a ritenere che la profondità 
ipocentrale non sia stata rilevante. L’ap- | 
plicazione della formula 
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dove /, ed /, sono le intensità espresse in 
gradi della scala Mercalli alle distanze epi- 
centrali r,, ed 7, conduce infatti ad un. 
valore della profondità ipocentrale A com- 
preso fra i 3 e i 5 chilometri. 


Non è forse inutile qui rammentare che 
la zona a sud dell’ Arno, compresa fra i 
fiumi Elsa e Pesa, zona nel cui centro tro- 
vasi Montespertoli, non è nuova alle ma- 
nifestazioni telluriche. Dei diversi focolari 
sismici ad essa interni, alcuni (come quello 
di Certaldo) sono di secondaria importanza 
ed i sismi da essi irradiati nel passato furono 
tutti di modesta entità; altri invece, come 
quello di Castelfiorentino, generarono ter- 
remoti notevoli per intensità, anche se 
di propagazione relativamente non molto 
estesa. 

Particolarmente importante per il Co- 
mune di Montespertoli, perchè corocentri- 
co rispetto al suo territorio, è il terremoto 
dell’11 settembre 1812, il cui epicentro fu 
individuato fra la Pesa e il Torrente Virgi- 
nio, pochi chilometri ad est di Montesper- 
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Isosiste del Terremoto di Montespertoli 
del 7:VI-1958 (18.50”30') 


i 


pinna 


@l@rmignano 


F Arne = 
liga -_T 


@lastroaSigna 


Grassina 


/mprunefa 
7 © 


\ } 
ber: DI Noa DE 
ì ola in V6l di Resa = 
S el 
(ayfe/novo i SÒ \ \ 
Lucignano D 


Montefiridolf 


oMonfe 4! lbing 


Giclol& 
ti AS, c 
in, VVI Via Alien 
Tr fi 


e x (O) 
li auteltior entino 


£ 
LS, 
è = 
Y ua » 
Ve Tavernelle 
infarone 
Mo Certaldo 
© 


fiena 
È Barberino di 
® |&/d Elsa 


[Il 


- ® + ° 
Gambayi JDonato in Poggio 


Poggibonsi 


DI Gimignano 


T-'% 


240 


toli. La linea tratteggiata, nell’unita carta 
delle isosiste, mostra la posizione, secondo 
il Baratta (*!), della zona epicentrale di quel 
terremoto. In tale zona, ove l’intensità fu 
di VIII grado Mercalli, rimasero rovinosa- 
mente colpite le frazioni di Poppiano e di 
S. Quirico in Collina. L'energia sismica de- 
crebbe però rapidamente verso ovest sic- 
chè Montespertoli, nonostante la sua vici- 
nanza all’epicentro, non ebbe a soffrire 
sensibili danni. 

Ancor più importante, per l’elevatissima 
sua intensità, è il violento terremoto del 
18 maggio 1895. La sua area epicentrale, 
ove si ebbero crolli e danni gravissimi, fu, 
è vero, esterna alla zona limitata dai corsi 
della Pesa e dell’Elsa, ma le onde sismiche 
sì propagarono vastamente all’intorno con 
fortissima intensità e Montespertoli si trovò 
inclusa nell’area ove si verificarono lesioni 
sensibili agli edifici. 


Non è stato possibile stabilire con sicu- 
rezza la causa dei recenti movimenti tel- 
lurici poichè essi, fortunatamente, si sono 
manifestati con un’energia così esigua da 
dar luogo, come sopra si è et PI pochis- 
sime registrazioni sismografiche. Non è da 
escludere però che essi siano in relazione 
con l’accumulo, nel sottosuolo della zona, 
di ingenti quantità di gas, la cui esistenza, 
da tempo indeterminato, si manifesta con 
esalazioni naturali più o meno abbondanti 
e che, a detta degli abitanti del luogo, si 
sono di molto accentuate durante il perio- 
do dei recenti moti sismici. Abbiamo po- 
tuto osservare il fenomeno in un punto 
situato poco a nord di Montespertoli, in 
una località attraversata da un piccolis- 
simo torrente, tributario del Virginio, chia- 
mato localmente, forte in relazione al gor- 
gogliamento dell’acqua per effetto del- 
l'emissione gassosa, « Borro dell’ Acquabol- 
la ». Ivi, al momento del nostro sopraluogo, 
l'emissione di gas dal terreno era. assai 
copiosa e, in una larga pozza, l’acqua ri- 
bolliva tumultuosamente per lo sprigio- 
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narsi di gas dal fondo. Si tratta di un ga 
o di un miscuglio gassoso, incoloro, no 
combustibile nè comburente e così irritante 
per le vie respiratorie che, inspirato anch 
in piccola quantità, provoca un immediato 
senso di soffocazione. | 

Esalazioni gassose analoghe a quella | 
prossima al «Borro della Acquabolla » sì | 
hanno in numerosi altri luoghi del Comune 
di Montespertoli e potrebbe essere interes- 
sante effettuare delle indagini per accer- 
tare la natura del gas emanato e la consi- 
stenza di eventuali suoi giacimenti nel 
sottosuolo. 


RIASSUNTO 


Viene riferito su un periodo sismico svol- 
tosì durante il mese di giugno 1958 nella zona 
del Comune di Montespertoli, a sud-ovest 
di Firenze. 

TINTE 

Della scossa principale, avvenuta alle 
18'55" circa (t.m.E.C.) del 7 giugno, viene | 
studiata la propagazione macrosismica e 
vengono assegnate le coordinate epicentrali. 

Sì fa un cenno sull'attività sismica mani- 
festatasi nel passato nella zona di Monte- | 
spertoli. 


ABSTRACT 


The present is a report on a seismie period 
which took place in June 1958 in the area of 
the Commune of Montespertoli, south-west of 
Florence. 

It covers the study of the macroseismie pro- 
pagation of the principal shock which took 
place at about 18 hrs 55 min. (E. 0.m.t.) on 
June 7 and allots the epicentral coordinates. 

A reference is made to seismic activity re- 
corded in the area Montespertoli in the past. 
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Sul significato della presenza di metano 


nelle manifestazioni 


esalative e 


idrotermali 


I ALFONSO DI NOI 


I. — PREMESSA. 


Già da alcuni anni F. Penta (*) ha posto 
il problema del significato genetico da at- 
tribuire agli idrocarburi riscontrati in ta- 
lune manifestazioni esalative ed idrotermali 
naturali. 

Sull’arsomento lo scrivente ha condotto 
uno studio, del quale col presente articolo 
dà in sintesi i risultati. 

È da notare, anzitutto, che lo studio in 
parola è stato condotto soltanto su basi 
chimico-fisiche. Ciò comporta implicita- 
mente la necessità di un controllo su altre 
basi. 
| Sono stati esaminati alcuni equilibri sche- 
matici, allo scopo di studiarne l'andamento 
in condizioni di pressione e temperatura pa- 
‘ragonabili a quelle che si presume caratte- 
rizzino le masse ignee più o meno profonde. 
È implicita, in questa fase dello studio, l’i- 
potesi semplificativa che i prodotti gassosi 
‘jin seno ai fusi, o rifusi, siano chimicamente 

inerti rispetto alla massa silicatica. 

Per quanto riguarda l’approssimazione 
dei calcoli si è ritenuto di non introdurre 
le correzioni per la « fugacità », conforme- 
mente a quanto fatto da A. J. Ellis (2) in 
un recentissimo lavoro. 

Ciò perchè il carattere puramente indica- 
tivo dell’indagine non giustifica la maggiore 
Jaboriosità dei calcoli che i coefficienti di 
fugacità comporterebbero. Basta pensare 

| che i calcoli sono riferiti a miscugli ipotetici, 
aventi funzione di « modello » dei fenomeni 
studiati, per i quali è stata assunta una 
composizione iniziale, la composizione, cioè, 
relativa a condizioni normali di pressione 
e temperatura, che, rigore, è arbitraria. 


D'altro canto, è anche da osservare che 
in concomitanza con le pressioni maggiori, 
sono in genere da attendersi anche tempe- 
‘ture più elevate, per cui è presumibile 
che i coefficienti di fugacità non siano tanto 
discosti dall’unità da togliere ai risultati 
il loro valore, sia pure soltanto indicativo. 

Per quanto riguarda poi l’aspetto cine- 
tico del problema, esso non ha importanza 
che in casi particolari, data la scala geo- 
logica dei tempi che, in generale, interessano. 

Sono da attendersi eccezioni solo nei 
processi vulcanici particolarmente veloci; 
non tanto nei fenomeni effusivi, poichè le 
elevate temperature della lava rendono ele- 
rate anche le velocità di reazione, quanto 
nei fenomeni esplosivi, che sono accompa- 
enati da grandi e repentine variazioni di 
pressione e temperatura. 

Circa il campo delle temperature che 
interessano, un primo elemento di riferi- 
mento è fornito dalle misure relative alle 
lave fuse. 

Se la letteratura è sufficiente a fornire 
elementi circa le temperature delle lave ef- 
fondenti ed appare legittima l’estrapolazio- 
ne per i magmi estremamente superficiali, 
non altrettanto può dirsi per quelli pro- 
fondi. Comunque come valore massimo 
assumeremo quello di 1300 °C che A. Ritt- 
mann (3) attribuisce al magma suberostale. 

Molto più basse sarebbero, viceversa, le 
temperature relative alle masse plutoniche 
propriamente dette. Bowen, citato da Wahl 
strom (*), ad esempio, osserva che la tem- 
peratura di granitizzazione in particolari 
condizioni può variare nell’inter rallo 300- 
650 °C; d’altro canto, Rittmann segnala una 
temperatura massima di 800 °C. 
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Per quanto riguarda, poi, le pressioni è 
apparso opportuno limitare il campo ai 
valori compresi tra quelli relativi alla li- 
bera atmosfera e alla profondità dell’or- 
dine di grandezza della diecina di migliaia 


A-DITNIOL 


è molto spinta per temperature di 1000°K,, 
pari a 727 °C; nelle dette condizioni la fra-| 
zione molare di equilibrio non raggiunge 1 
valore di 0,14; per temperature superio 


di metri, ossia, in cifre tonde, tra 1 e 3000 ai 1400°K, corrispondenti a 1127°C, 1al 
atmosfere. dissociazione è praticamente completa. i 
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Pression; 19 Atmosfere 


/SOTERME DELLA REAZIONE CHga =C+2H RI 
In ordinata sono portate le frozioni moleri del metono e cell io o GenO 1 
e guilibro per vare condizioni ai pressione e femperatoro. 


Fig. 


2. — PIROLISI DEL METANO. 


La prima reazione schematica studiata 
è quella di pirolisi del metano secondo la 
OH C+2H; 


——+ 
FEE 
Le costanti di equilibrio relative alle varie 
temperature sono state riprese da G. 
Egloff (*); i risultati dei calcoli sono rap- 
presentati in fig. 1. 

La pirolisi del metano è favorita dalle 
alte temperature e dalle basse pressioni. 

Per quanto riguarda le condizioni di 
temperatura, la dissociazione non si verifi- 
ca praticamente più al disotto dei 600°K, 
pari a 327 °C. A questo valore, infatti, l’en- 
tità della frazione molare di metano in 
equilibrio è maggiore di 0,94 alla pressione 
atmosferica, ed è prossima all'unità a 20 
atmosfere. 


1 


Bisogna ancora aggiungere, però, che ]’e- 
quilibrio alle alte temperature, è sensibil- 
mente influenzato dalle pressioni, per cui 
la frazione molare, almeno nel campo di 
temperature che ci interessa, è sempre supe- 
riore a 0,3 se la pressione supera le 500 atm. | 


3. — REAZIONE FRA METANO E ALTRI COM- 
PONENTI DEI GAS MAGMATICI. 


La decomposizione del metano può aver 
luogo anche secondo le seguenti reazioni 


CH A-2 HOtap: 2° COSSE'4LL ANA 
CH; 4:H,0O gpl GOsi3Tn i 
CH, + 00, C0+2H, [3] 


Di queste è stato studiato l’andamento, 
nell’ipotesi che i sistemi iniziali siano mi- 


—+ 
IRE 
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cugli stechiometrici dei composti che fi- 
rurano al secondo membro. Si è potuto ac- 
ertare che l'andamento quantitativo delle 
azioni non è sostanzialmente diverso, al- 
neno dal punto di vista che qui interessa. 

Poichè i gas magmatici sono formati in 
prevalenza da vapor d’acqua, e ciò sposta 
sensibilmente l’equilibrio delle reazioni [1] 
e [2] nel senso della decomposizione del 
metano, lo studio della [1] è stato ulte- 
riormente approfondito; è stato, cioè, esa- 
minato il comportamento di una miscela 
di H,0, CO, e H, avente la seguente com- 
posizione iniziale (espressa mediante le fra- 
zioni molari) 


Ng,0 = 0,39 , Neog = 0,10 spa, 0,01 P 


Nei calcoli sono stati introdotti i valori 
delle costanti di equilibrio riportati da 
A. J. Ellis, nel campo di temperatura fra 
400 e 1000° K, mentre per i valori 12000 
e 16000 K si è proceduto al calcolo median- 
te le formule approssimate di Ulich. 

I risultati sono riportati in tabella 1 e 
rappresentati nelle fig. 2 e 3. 

È da avvertire, ancora, che la frazione 
molare del metano è stata convenzionalmen- 
te ritenuta trascurabile per valori infe- 
riore a 107. 

‘ 1 calcolo dimostra che, per temperature 
inferiori a 500° K (corrispondenti a 227 °C) 
se la pressione supera qualche centinaio di 
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x 


composto è superiore al 50% del massimo 
valore possibile in relazione alla composi- 
zione iniziale; ciò corrisponde a un valore 
di ncu, Sempre superiore a 0,0015. 

Per temperature comprese tra i 500° e 
i 700° K, ossia per l’intervallo 2279 -- 42790, 
la frazione molare del CH, è ancora note- 
vole, salvo che per pressioni di poche atmo- 
sfere. 

Per temperature superiori ai 1000° K la 
frazione molare del CH, diminuisce sen- 
sibilmente, in particolare a 1600° K, cor- 
rispondenti a 1327 °0 il metano pratica- 
mente scompare fintanto che la pressione 
non supera le 500 atmosfere. Per pressioni 
superiori a questo valore permane sempre 
una certa frazione indissociata, tanto più 
grande quanto più elevata è la pressione. 


4. — INTERFERENZA DI ALTRE REAZIONI. — 
REAZIONE DEL GAS D’ACQUA E DISSOCIA- 
ZIONE DEL VAPOR D’ACQUA. 


Volendo studiare un modello di ulteriore 
approssimazione, è stata presa in esame una 
reazione, per così dire secondaria, la quale, 
inserendosi nell’andamento della preceden- 
te ne influenza l'equilibrio. 

Come reazione secondaria è stata con- 
siderata la così detta reazione del gas 
d’acqua. È stato cioè, preso in esame il si- 
stema di equilibrio 


atmosfere, il metano è praticamente inde- COSCA Hy 290; 42 OI 

composto; inoltre, anche per basse pres- dar 

sioni, la frazione molare del metano inde- CORPHo e CORSSEHO [4] 
Tabella 1 


Reazione: 00, + 4 Ha > CH, + 24,0 
Frazioni molari di CH, in equilibrio per 
La composizione iniziale è: 


e  — 2 _-.________ 


varie condizioni di pressione e temperatura 
NHs0 i 0,89; NCO, 0,10; NHg = 0,01 


CN i, nn 


P(Atmosfere) 1 100 500 800 1000 2000 i 230008 
T — 5000 K 0,0016 0,0024 —0,0025 > 0,0025 =0,0025 x20,0025 —6,0025 
. T= 600° K 0,0001 0,0019 0,0022 0, 0023 0,0023 0,0023 0,0024 
T= "7000 K trase. 0, 0009 0,0017 0,0018 0,0019 0,0020 0,0021 
T = 10000 K trase. 3108 th ato: DIOR? SALO Laos 2802 
T = 12000 K trasc. trasc. TERLOze 4,10% AES SALO 6.105 
T = 16000 K trasc. trasc. trasc. DALLO BA I0=2 Teo OO 


ora _r——_T———_—_t1.i 


e ___________ 
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2 2 TO 


Fig. 3 
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I valori delle costanti d’equilibrio per 
la reazione [4] sono stati desunti da J. Eg- 
vert (5). 

L'effetto della reazione [4] è ovviamente 
quello di sottrarre C0, alla reazione [1], 
ostacolando in tal modo la formazione del 
CH,. La tonalità termica fa prevedere que- 
sta azione tanto più intensa quanto più 
elevata è la temperatura; d’altro canto tale 
azione è indipendente dalla pressione, per- 
chè la [4] decorre senza variazione di 
volume. 

Ora noi abbiamo visto quale sia il com- 
portamento della [1] alle alte temperature, 
e, in particolare, come il CH, sia instabile 
a 1600°K sotto pressioni relativamente 
basse. Nel delineato campo di pressione e 
temperature la reazione del gas d’acqua 
non avrà altro risultato notevole che far 
comparire nel miscuglio gassoso il 00. Più 
interessante appare, quindi, l’effetto della 
reazione [4], nei riguardi della stabilità del 
metano, sotto forti pressioni. 

Alle basse temperature, già sappiamo co- 
me la formazione del CH, sia favorita, ma 
non saranno da prevedere sensibili inter- 
ferenze da parte della reazione del vapor 
d’acqua, poichè essa è ostacolata in quelle 
condizioni di temperature. Per queste ra- 
‘gioni si è ritenuto opportuno limitare lo 
studio dell’influenza della formazione del 
gas d’acqua alle alte temperature e alle 
alte pressioni. 

I risultati dei calcoli, sempre nell’ipotesi 
che la composizione iniziale sia quella già 
detta, sono riportati in tabella 2. 


Tabella 


di 
Frazioni molari di CH, in equilibrio per 


Sistema reazioni 
La composizione iniziale del sistema è: 


nea  __ _—r—________— 


P (Atmosfere) 


io) 


C0, + 4H, 3 OH, +2 H,0 
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Dal confronto dei dati riportati in ta- 
bella 2 con quelli di tabella 1 segue che la 
reazione del gas d’acqua amplia verso più 
alte pressioni il campo di instabilità del 
metano pur senza variare sostanzialmente 
il quadro generale precedentemente de- 
lineato. 

Altra interferenza con la [1] sarebbe da 
attendere per la dissociazione del vapor 
d’acqua. Viceversa un rapido calcolo orien- 
tativo, effettuato per condizioni di bassa 
pressione e alta temperatura, che sono le 
più favorevoli alla dissociazione del vapor 
d’acqua, ha portato a stabilire che tale in- 
fluenza, a causa del valore della costante 
di equilibrio di quest’ultima reazione, è 
tanto modesta da essere trascurabile nei 
limiti di approssimazione assunti. 

In conclusione possiamo dire che il qua- 
dro delineato circa la stabilità del metano 
in precedenza mediante lo schema 


CO, sin 4 Hay CH, + 2 Hs0xapore 


resta sostanzialmente inalterato anche pren- 
dendo in considerazione la reazione del gas 
d’acqua e la dissociazione termica del va- 
por d’acqua. 

Nè, d’altro canto, nuovi elementi quali- 
tativi sono da attendersi considerando come 
partecipante all’equilibrio generale anche 
la dissociazione termica del metano. 


— > 
Pos TTI 


5. — DEDUZIONI. 


Vediamo ora di trarre qualche conclu- 
sione da quanto precedentemente esposto. 


2 


00; IH, <> 000H,0 


varie condizioni di pressione e temperatura. 


ny,0 = 0,89; 


T = 12000 K 


no, 0,10; Wigo, = 0,01 


T = 16000 K 


tr. tr. 
Tiozs tr. 
JO DE. 
J050 1 oee 
10-5 Cry KU 
02 9 LOSE 
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Per quanto riguarda la possibilità di equi- 
librio del metano si dovrebbe dedurre che 
essa è esclusa in ambiente caratterizzato 
da elevata temperatura (intorno ai 1000 °C) 
e bassa pressione (prossima all’atmosferica). 

Detto ambiente chimico-fisico pare iden- 
tificabile, dal punto di vista vulcanologico, 
con l’ambiente caratteristico del vulcane- 
simo di piattaforma. 

Detto vuleanesimo è, come noto, carat- 
terizzato da un’attività prevalentemente 
effusiva, per cui i fluidi possono seguire, 
al graduale variare della pressione, una tra- 
sformazione chimico-fisica restando in equi- 
librio con l’ambiente. Dalla lava, una volta 
pervenuta a giorno, può liberarsi un mi- 
scuglio gassoso di composizione corrispon- 
dente alle condizioni di pressione e tempe- 
ratura determinate dalla lava fusa e dalla 
pressione atmosferica. 

In questo quadro si inserisce l’assenza di 
metano riscontrata da L. Day e E. S. She- 
pherd (?) nelle classiche ricerche dei gas 
emessi dal Kilauea. 

Sensibilmente diverso da quello ora con- 
siderato è l’ambiente chimico-fisico carat- 
teristico dei vulcani di materiali incoerenti 
avendo questi, come è noto, un’attività 
caratterizzata da fenomeni prevalentemen- 
te esplosivi. 

Poichè la fase esplosiva è preceduta da 
una fase preparatoria, durante la quale la 
pressione raggiunge valori elevati, se in 
questa fase le condizioni sono favorevoli 
alla stabilità del metano, la velocità del fe- 
nomeno esplosivo, il rapido abbassamento 
di temperatura causato dall’espansione dei 
gas, e la conseguente diminuzione delle ve- 
locità di reazione, giustificherebbero la pre- 
senza di metano nei prodotti gassosi che si 
sprigionano nell’atmosfera. 

In altri termini, in concomitanza con i 
fenomeni esplosivi, sarebbero da attendersi 
veri e propri fenomeni di «tempera » del 
sistema gassoso per cui esso conserverebbe 
una composizione prossima a quella rela- 
tiva alla fase di alta pressione precedente 
l'esplosione. 

Esaminiamo ora l’ambiente del pluto- 
nismo tipico; esso è caratterizzato da una 
temperatura sensibilmente inferiore e da 
pressioni superiori rispetto ai valori caratteri- 
stici dell'ambiente vulcanico di piattaforma. 
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Circa la temperatura sono da attendersi, 
secondo Rittmann, valori massimi del 
l’ordine degli 800 °C. La pressione è in re 
lazione alla profondità: per profondità del 
l’ordine della diecina di migliaia di metr 
la pressione sarà dell’ordine di grandezz 
di qualche migliaio di atmosfere. 

Secondo quanto precedentemente espo 
sto l’ambiente plutonico sarebbe compati 
bile con la stabilità del metano. î 

Infine, per quanto riguarda l’ambiente | 
subvulcanico e ipoabissico, non possiamo 
stabilire un quadro semplice; ciò perch 
da caso a caso possono variare sensibil- 
mente gli effetti combinati delle diverse. 
pressioni e temperature. È 


CONCLUSIONI. 


Quanto precede mette in evidenza come | 
gli idrocarburi contenuti dai fluidi termali | 
non possano riguardarsi, come tali, prova 
della non juvenilità, in senso lato, dei fluidi | 
stessi. I 

È infatti lecito ritenere che solo in taluni | 
casi tali idrocarburi possano essere inter- 
pretati con sicurezza come secondari, nel 
senso di non originali, del « magma » e in 
questa ipotesi essi possono aver origine per | 
una duplice via: una volta che fluidi ter- 
mali abbiano abbandonato le masse ignee 
che li hanno generati, per reazioni chimiche 
in seno ai fluidi stessi e senza apporto di 
materia da parte dei terreni attraversati; 
oppure per scambio di materia con i ter- 
reni, per reazioni chimiche o fenomeni pu- 
ramente fisici o mediante ambedue i mec- 
canismi. 

Inoltre è da ritenere che, per particolari 
condizioni di pressione 0 temperatura, an- 
che in seno alle masse ignee possono per- 
manere indissociate quantità di metano ana- 
liticamente rilevabili, e, in questo caso, 
l’idrocarburo sarebbe juvenile, ovvero ori- 
ginario della massa magmatica. 


Roma (S. Pietro in Vincoli), Centro di Studio 
per la Geologia Teenica del O.N.R. presso 
l’Istituto di Geologia Applicata e di Giaci- 
menti Minerari della Facoltà d’Ingegneria, 
Università di Roma, Agosto 1958. 
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RIASSUNTO 


Da alcuni anni è stato posto il quesito se la 
presenza di idrocarburi in seno a fluidi esa- 
lativi e idrotermali sia da interpretare come 
indizio di non « juvenilità » dei fluidi stessi. 

Allo scopo di raccogliere qualche idea in 
proposito, lo scrivente ha studiato per via 
teorica alcuni equilibri chimici, cercando in 
un primo tempo di vedere quali condizioni 
di pressione e temperatura siano compatibili 
con la stabilità del metano, inquadrando, 
quindi, è risultati dello studio chimico-fisico 
nei vari ambienti «ignei» (magmatici in 
senso lato e classico). 

Le conclusioni di detta analisi sarebbero 
che gli idrocarburi riscontrati in vari fluidi 
termali naturali non possono considerarsi 
prova di non juvenilità. Ciò perchè in am- 
bienti di alte pressioni e di temperature non 
molto elevate, quali quelle del plutonismo ti- 
pico, il metano non è completamente disso- 
ciato. 

La completa dissociazione del metano, vi- 
ceversa, sembrerebbe verificarsi nell’ambiente 
del vulcanesimo di piattaforma. Questo è 
caratterizzato, come è noto, da un'attività di 
tipo prevalentemente effusivo; il tranquillo 
decorso di essa dovrebbe permettere ai fluidi 
‘termali di mantenersi in equilibrio termodi- 
namico con l’ambiente, il quale, essendo ca- 
ratterizzato da elevatissime temperature € 
pressioni decrescenti fino all’atmosferica, via 
via che il magma effonde, sarebbe incompa- 
tibile con la stabilità del metaao. 


ABSTRACT 


_In the last few years the question has been 
raised if presence of hydrocarbons in erhala- 
tive and hydrothermal fluids can or cannot be 
considered as a suggestion of non * juvenile di 
origin of these fluids. With the aim of 
picking up some ideas about this problem 
“the Autor studied theorically some chemical 
equilibria, trying at first to see what pressure 
and temperature conditions are compatible 
with the stability of methane. Afterwards, 
the result of this physico-chemical study were 


247 


compared with the known conditions of the 
different igneous milieus (magmatic in the 
wide and classical meaning). 


The conditions of such analysis would be 


that hydrocarbons found in various fluids do 
not exclude juvenilism; this because at high 
pressures and mot very high temperatures, 
like these reigning in the typical plutonic 
conditions, methane is not completly dis- 
sociated. 


Complete dissociation of methane, om the 


contrary, seems to take place in the conditions 


of continental plateau vulcanism, 


This one. 


is characterised, as known, by an activity of 
a mostly effusive type; the activity proceeds 
quietly and should allow the thermal fluids 
to remain in thermadynamical equilibrium 
with the medium. 


During the effusion, indeed, temperatures 


remain very high, while pressures decrease 
down to the atmospheric value, as magma is 
flowing; these conditions would therefore be 
incompatible with the stability of methane. 


(3) 
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La crosta terrestre, dagli Appennini all’Atlantico, 


ricostruita sulla base dei rilievi sismici (*) 


PIETRO CALOI 


Da oltre due decenni, a più riprese, la 
mia attenzione è stata portata sul problema 
delle caratteristiche fisiche della crosta ter- 
restre, con particolare riguardo alle stratifi- 
ficazioni di cui risulta costituita, in corri- 
spondenza dei sistemi di montagne (Alpi, 
Appennini), degli altipiani e delle grandi 
valli (Schwàbische Alb, Valle del Po, ecc.). 

Prima di riassumere i risultati delle inda- 
gini, condotte nel senso sopra detto, da me 
e da miei collaboratori, ritengo opportuno 


accennare rapidamente ai metodi di calcolo 


di cui, via via, si è fatto uso. 


1. — Nella fase iniziale delle mie ricerche 
mi sono valso — come era naturale — dei 
procedimenti di calcolo allora più in uso. 

Per la determinazione delle coordinate 
ipocentrali godeva molto favore il metodo 
di Inglada, mentre per la determinazione del 
solo epicentro era molto diffuso il metodo 
delle iperboli di A. Mohorovicie. Tali metodi 
— oggi in parte superati — sono troppo 
noti perchè io debba riassumerli. 

Per una prima approssimazione che, nel 
caso di terremoti decisamente superficiali 
poteva ritenersi senz'altro accettabile — mi 
sono servito, per qualche anno, di metodi 
grafici, basati sulla geometria dei contatti (*). 

Supponiamo di avere & disposizione i tem- 
pi d’inizio delle onde Pg in tre strazioni di- 


verse 0,,0,0;. Indichiamo questi tempi con 


t,, ta, t, e poniamo ò, = t, tt, dot -h- 
Il metodo si riconduce alla ricerca del 
centro della circonferenza passante per un 


(*) Per gentile concessione del Prof. B. 
Brockamp, questa Nota — già pubblicata sul 
n. 2 del 1958 dello « Zeitschrift fir Geophysik » 
— viene ora pubblicata in lingua italiana. 


punto (la stazione fondamentale 0O;) e tan- 
gente a due circonferenze date (avanti cen- 
tro nelle stazioni 0,, 0; e raggi uguali a 
bpyg*Ò, @ Upg» rispettivamente). Le cautele 
per l’applicazione del metodo, la risoluzione 
del problema e le soluzioni possibili sono 
discusse nelle memorie originali, alle quali 
rimando il lettore (5°). 

Risolsi pure geometricamente il caso di 
quattro stazioni, una delle quali, la più vi- 
cina, scelta come fondamentale. Conosciamo 
i tempi di registrazione delle onde Py (0 Sg) 
nelle stazioni date 0,, 0,, 03; 0,. Conside- 
riamo le differenze ò,, d,, ò; fra i tempi di 
registrazione delle Pg nelle tre stazioni più 
lontane e il tempo delle Pg nella stazione 
fondamentale. Le tre circonferenze di raggi 
Upg O, Vpg'Ò2; vpyÒs e centri il O Oxa 
dovranno risultare tangenti ad una circon- 
ferenza che ha per centro l’epicentro. Il 
problema si riduce quindi alla ricerca del 
centro della circonferenza tangente esterna- 
mente a tre circonferenze date. 

Diedi successivamente forma analitica a 
quest’ultimo caso (14). 

Indichiamo con (03), (03), (04) le tre cir- 
conferenze assegnate di raggi r, 7°, °° rispet- 
tivamente, e con (E) la circonferenza inco- 
gnita di raggio R. Poichè (E) deve risultare 
tangente a (03), (03), (04) le coordinate del 
suo centro soddisfano alle relazioni 


0,= B(R+21); 
OS'RARL2), 


dove con 0,; 03, 0, si indicano le equazioni 
delle circonferenze date. 
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Poniamo l’origine delle coordinate al cen- 
tro della circonferenza (0,) e indichiamo con 
x, y le coordinate del punto di contatto 
di (0,) con (£). Se XY, Y sono le coordinate 
del centro di (£), si ha manifestamente 


x Set?) svol 
x 4 


X, Y devono inoltre verificare le equazioni 


O,—-0,=2R(r—-r) 


es AT), [2] 
0O,—0,= 2R(i-=-r0), 


Indichiamo con a’, f'; a, p" le coordi- 
nate dei centri di (03), (0,) rispetto all’origine 
[centro di (0,)]. La sostituzione di X, Y a 
x, y nelle (2), tenendo conto delle equazioni 
di (03), (03), (0,1) messe sotto forma generale, 
conduce alle relazioni 


(R+r)(0,-0;)= È [(e A Id, B*] 
(R+r)(0,-0,) = R[(rr')f—_a"—"2]. 
[3] 
Consegue che il punto di contatto cercato 
si trova all’intersezione della circonferenza 
(0,) con la retta 
Li SR A ira 
a'*+p'a — (eri)? a''#4 gra = (rr) 
che, in forma esplicita, può scriversi 


a'Xx+By+ (HP r)r 


a°+B*— (rr) 


a'e+B'y+(r’—r)r 4) 
De gal gra (ur)? 
Poichè 
O, =a+y—r = 0, [5] 
fatte le posizioni 
0° = a°+B?—(—w); 
o=a"+B"2— (fr), 
aerea gp 
o=e*—F=o%7- ng 
X=| Sl a e 
dalle [4], [5] consegue 
UM SOERISi n Ne a ._ [6] 
Cola pic et 


D'altronde, dalle [3] si ha 

r [r-r?+ a+ p?—2a'a—2B'y 

4 a'x+Py+r (rr) 

rr—r'° +2 —2a'x—2b"y 
a'x+B'y+r(r°—r) 


= = 


- 


[7] 


Sostituite le [6] nella [7], si ottengono due 
valori per f. Le [1] danno allora due coppie | 
di valori per X, Y. Si vede immediatamente. 
quale di queste coppie costituisce le coordi-. | 
nate dell’epicentro. L'altra coppia dà le co-. 
ordinate dell’epicentro. L’altra coppia dà le | 
coordinate del centro della circonferenza 
che tange le tre circonferenze date nei tre 
punti più discosti dal dentro radicale. La [7] 
dà per il raggio di quest’ultima circonferenza 
un valore positivo solo quando essa non com- 
prende le circonferenze assegnate. il 

| 


2. — Quasi tutti i metodi, analitici o gra- 
fici, per la determinazione delle coordinate | 
spaziali di un terremoto sfruttano esclusiva- 
mente i tempi di registrazione delle onde 
longitudinali dirette (terremoti vicini) o ri- 
fratte (terremoti lontani). 

Il motivo principale di questa preferenza 
deve ricercarsi nel fatto che le onde Py e 
P,, iniziano un sismogramma e pertanto i 
tempi che ad esse si riferiscono, nel caso di 
inizi chiari, possono essere determinati con 
molta precisione. Ugual precisione non sem- 
pre è possibile nei tempi che si riferiscono 
all’inizio delle onde trasversali (Sg o Sn), 
in quanto queste onde vengono registrate 
nel corso del sismogramma e il loro inizio 
può apparire incerto. In effetti però è da 
osservare che, se questo può talvolta acca- 
dere, in compenso le onde SY e Sn sono 
generalmente molto più ampie delle Pyg e Por 
e che gli inizi ad impeto sono facilmente 
individuabili. Studi accurati compiuti negli 
ultimi decenni su terremoti ad origine vici- 
na, hanno provato che le onde $g sono indi- 
viduabili entro limiti d’errore spesso più 
piccoli di quelli relativi alle onde Lg: 

I metodi che fanno uso dei tempi riferen- 
tisi alle onde longitudinali possono quindi 
estendersi senz'altro ai tempi di inizio delle 
onde trasversali. 

Poichè interpretazioni accurate possono 
consentire uguale fiducia ai tempi di regi- 
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strazione delle onde longitudinali e trasver- 
sali. un metodo che sfruttasse contempora- 
reamente i tempi d’inizio dei due diversi tipi 
li onde, presenterebbe sugli altri un notevole 
vantaggio: quello di lasciare i risultati im- 
muni dagli errori di correzione del tempo, 
errori che, in molte stazioni ancora, sono 
tutt'altro che trascurabili (8). Simile motodo 
può anzi prescindere dai tempi corretti e, 
quando si conosca con precisione la velocità 
di scorrimento dei rulli registratori, può per- 
pettere persino l’uso di sismogrammi privi 
dei segnali orari (8). 

Indichiamo con t, e ty i tempi di registra- 
zione delle onde Py ed Sg in una stazione 
sismica di distanza epicentrale A. Se indi- 
chiamo con A, la distanza ipocentro-stazione 
sismica, e con v, e v, le velocità di propa- 
gazione delle onde Py ed Sy rispettivamente, 
sarà: 


Ol 0 
Facciamo la posizione: 


Di - Va 
kb= ——_ 


Vi Va 


Consideriamo le tre sfere di centri 1, 2, 3 
(e raggi kT,, kT, e KT; rispettivamente. Ri- 
feriamoci ad un sistema di assi ortogonali 
facendo coincidere la superficie terrestre, 
supposta piana, con il piano #2 y: Siano %o; 
Yo; L13 Yi Yas € Ya La, Ys le coordinate del- 
l'epicentro e delle tre stazioni 1, 2, 3. Con- 
seguono le equazioni: 


Pork) i,= l,3,9 
Poniamo: 
Ze = — (ATE + +42 
oca Das (KT,)? +e + Y> 
O (44 li i n 


ed eliminiamo 2. Sottraendo, per esempio, 
la 2° e la 3° delle [8] rispettivamente, dalla 
1° si hanno le equazioni: 


7790 (10° Senna 0 fem n Yo (Y2 — Yi.) — (Ce —)= 0 
Lo (da — x) + Yo(Ys — (50 Mi (Cs —c)= 0, 
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che rappresentano gli assi radicali delle cop- 
pie di circonferenze determinate dall’inter- 
sezione delle sfere 1-2, 1-3 con la superficie 
terrestre. 

Se ne deducono, per le incognite, le espres- 
sioni: 


pa LV Ve) 0a (Vea) 03(Y41 Ya) 
î Qi (Ya — Ys) + Ca (Us — Yi (4% (Yi-Y2) 
SI (va — La) + ca (VC) + a (£— Ya) 

Yo = : sa NERE IE 
1 (Ya —Ya) +2 (Ya —Y1) +03 (Ya —Y2) 


Potendo disporre dei dati di quattro o più 
stazioni, il problema può essere risolto col 
metodo dei minimi quadrati. 

Sia è il numero delle stazioni. Se riferiamo 
tutte le stazioni ad una (la prima) scelta 
come fondamentale, le equazioni degli assi 
radicali conducono al sistema: 


| Colmi Ci 

o Uan 

GAARA, 1) ti [9] 
(RESA SININGIO) 


essendo: 


2c= — (kT";)? + - Yi ’ (i = 1, 2, 3, dl), 


dove tf, e t, sono i tempi di registrazione 
delle onde Pg ed Sg rispettivamente, in 
una stessa stazione. 

Poniamo: 


a = 


Yyj—1 
SE 4 
a—% 


Le [9] si riducono a: 
O) 
Lo + AYo == p . 
Le equazioni normali sono pertanto: 


1-1) +1-0]% = [1-0] 
[1-a]%0 + [a -@] Yo = [a-[], 


da cui: 


Uni a 
[aa-1] uu 


gra MK 
do GERE Yo 
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dove: 
ilo 
laf11= lA TOA: 
[aa-1] = [a-a] Ti pan 


Se invece consideriamo le stazioni tutte 
alla stessa stregua, il sistema da risolvere 
diventa: 

WENT 
i PA 
Do 4 


Yo =0 


Un da 
Ci Xn 


(f=2,3,...n) 


e valgono ancora le [11], salvo che in esse 
va fatto: 
diri Cei 
cda Ma 


(Za oi 


Nel metodo sopra esposto il valore del rap- 

CRI RON 7 

porto %k = er è ritenuto costante, il che 
1 2 

equivale a considerare costante il valore del- 

la velocità delle onde longitudinali e trasver- 

sali dirette, cosa generalmente sufficiente ai 

fini pratici. 

In una nota successiva (°), ho ritenuto op- 
portuno considerare incognite le granzezze 
U,, 02; oltre a consentire una maggiore preci- 
sione nei calcoli, cio avrebbe permesso, ap- 
plicando il metodo a numerosi terremoti, di 
ottenere la legge di variazione della velocità 
in funzione della profondità. 

Espongo per sommi capi i principi su cui 
è basato il nuovo metodo accennato. 

Indichiamo con t,, t, i tempi di registra- 
zione delle onde Pg, 8g in una stazione as- 
segnata; siano inoltre xy Yo %oj Ti, Vir &i 
rispettivamente le coordinate spaziali di un 
ipocentro e di una generica stazione di 0s- 
servazione &,, riferita alla medesima origine; 
il piano #y coincida con la superficie della 
Terra, ritenuta piana. La coordinata #;, che 
esprime l’altezza della stazione sul livello 
del mare, è trascurabile rispetto al valore 
delle altre grandezze in giuoco; faremo per- 
tanto &, = 0. 


Poniamo 
1 - 3 SES ta 
Vi 77 l (wi; to)? + (Vi Yo) + > 
anita ti); ’ (è = 1,2, n) 
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Dovrà essere 
Pi = Pi (Vo, Yor or k) =0. ; 

Sia è > 4. Indichiamo con (xo), (Yo); (%) 
(k) un sistema di valori approssimati per le 
incognite e poniamo: 

Xo = (do) + %; Yo = (Yo) + Y; %o = (2) + 

+rik=(k) + ky 

dove x, y, <, k, rappresentano le correzioni { 
incognite. 

Avremo, limitando lo sviluppo al prim 
termine: 


pin + 0 
dò @i (0 dè Q;(0 
(+ e ta 
dove 
Cio ate 
(Lo) 
ba 1 bart : (20) — Li È. a; 
(K) Y/ (ri (2) ++ (1 
dP;(0) ud 
d(Yo) 
TE Tr a (Yo) — Yi E kg 
(E) 4 (2:20) (Yi) + (4) 
IPao). 
d(%) 
i e Se a) AIAR 
(KE) 1 (2-20) + (Yi (Yo) + (208 
RIONE 
d(k) 
sel yaantty e 
(K2) ATA 
p:(0) = gg Vo WA 


lai 


(i =1,2,3,...n) 
[12] 


Le equazioni da risolvere divengono 


quindi: 


axXt by + ce+dk,+1 = , 
(= Lee 
in cui i secondi membri rappresentano i re- 
sidui dovuti agli errori d’osservazione. 


a 
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N verificarsi della condizione di minimo 
per la somma dei quadrati dei residui — 
‘unzione di x, y, #, kr — conduce al sistema 
li equazioni normali, sotto la forma loro 
assegnata da Gauss: 


[aa]e + [ab]y + [ac]z + [ad]}k,14{a {] = 0 
 [ab]a + [bb]y + [bo]z + [ba]k, + [bb] = 0 
[acke + [be]y +[ec]e + [ed]k, +[ct1 =0 
[ad]e + [bd]y +[cd]}e + [dd]k, +[d1] = 0 


La soluzione del sistema di equazioni nor- 
mali conduce alle equazioni finali: 


[aa]e + [ab]y + [a c]e + [ad]kx + lai=i0 
[bb-1]y +[be-1]}2+[bd-1]k,+[d b-lje=:0 
[cc-2]2:+[cd-2)k+[et-2]= 0 

[da -3)k,+[d 1-3] = 0 13) 
con evidente significato dei simboli [bb .1],. . 
ee ldl.3]. 

È bene calcolare, come verifica, anche lo 
schema [7.4], in quanto esso, come è noto 
dalla teoria degli errori, se i calcoli sono 
esatti, deve uguagliare la somma dei qua- 
drati degli errori [vv]. 

Indicando con e, mx, My, Mi, Ma, rispet 
tivamente l'errore medio dell'unità di peso e 
gli errori medi dei valori più probabili delle 
‘incognite, si ha: 


[1-4] 
i E 
: © | Od 
£ E 
) Ss ic : 
J[aa-3] J[bb-3] 
€ = 
Mg — si va 
I [ce-3] {/[44-3) 


Per determinare [aa .3], [bd .3], [ce-3], ba- 
sta ordinare i sistemi di equazioni normali 
partendo rispettivamente dalle equazioni: 


djkj + cz + by k+aad = Vi 
djkj +02 +42 + b;c 4 by = Vi 
a;o + biy +dik,+ cè = Vi 
Arsa RCS PIREO) 
Nel’applicazione del metodo esposto è ne- 
cessario conoscere le coordinate ortogonali 
- delle stazioni d’osservasione e dell’epicentro 


provvisorio, rispetto ad un punto della su- 
perficie terrestre, scelto come origine. 
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3. — Per un controllo della profondità ipo- 
centrale, una volta determinata tale gran- 
dezza con metodi che danno contempora- 
neamente le coordinate epicentrali, o sempli- 
cemente per avere un valore approssimato 
di essa, ci si può valere di diversi metodi di 
calcolo. 

Accennerò ad un paio, da me introdotti 
in sismologia. Uno si basa sulla conoscenza 
dell'angolo d'emergenza delle onde Pg. 

Non starò ad esporre la teoria del metodo. 
Dirò solo che, oltre ad un’accurata deter- 
minazione delle costanti strumentali, la sua 
applicazione richiede la conoscenza della 
distanza epicentrale. La precisione del me- 
todo è legata inoltre alla conoscenza, esatta 
fin quanto è possibile, del rapporto delle ve- 
locità delle onde Pg e Sg. Teoricamente, gli 
angoli d’emergenza si determinano con la 
formula: 


COSSCE 
il ( ATFAfiAG 
si i aecileno EI 
44 i 
o, sin? 9 


+ 2|orl 1 c(1— 0;) — 9, sin:8- così i 
[14] 
1 2 
dove 0, = (1 — =] , h è la profondità ipo- 
0 
centrale, 9 la distanza epicentrale in misura 
angolare, », il raggio della Terra e c è una 
costante che, nel caso dell’ Europa centrale, 
assume per le Py il valire e = 7,7 6582. 
Nella mia ultima nota sull’argomenti (*), 
sono riportati i valori di e per profondità 
da 1 a 50 Km e pef distanze epicentrali da 
10: a 550, Kun: 
Com'è noto, dai sismogrammi si trae l’an- 
solo d’emergenza apparente e con la sem- 
plice formula: 


IZ 


tano è == n E 
Ven + LE 


‘ 


essendo xz, tn, tE gli spostamenti reali del 
suolo in senso verticale e nelle direzioni oriz- 
zontali N-S, E-W rispettivamente. 

Noto e, si risale poi all'angolo vero con la 
formula: 


= VPg A ii e a 
cos è = | AIA 
VSsg f _ 
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Determinato e e nota la distanza epicen- 
trale, dalla tabella da me calcolata si dedu- 
ce subito il valore di . 

I metodi basati sull’angolo d’emergenza 
delle onde longitudinali dirette presentano, 
sui precedenti, il vantaggio di essere indi- 
pendenti dagli eventuali errori dei tempi 
d’osservazione. In questo caso però si esigono 
costanti strumentali determinate con la mas- 
sima accuratezza ed impeti netti ed ampli 
della fase che serve allo scopo. Naturalmen- 
te, anche per questi metodi si presenta l’in- 
certezza dovuta alla deviazione, più o meno 
marcata, del raggio sismico sotto l’azione 
degli strati superiori. Questa azione è del 
tutto trascurabile nel caso di stazioni situate 
su stratificazioni antiche e profonde. Sono 
da evitare, in genere, i dati forniti da sta- 
zioni poggianti su strati molto spessi di ter- 
reni recenti, alluvionali. 

Un altro metodo da me ideato si fonda su 
noti principi della teoria dei contatti. 

Se S,, C sono due stazioni (che poi pos- 
siamo pensare contenute nello stesso piano 
verticale per l’epicentro) di distanze epi- 
centrali note 4,, 4, (con 4,>A4;), set, f» 
sono i tempi di registrazione delle Py in Si, 
C, per profondità non nulle è sempre (ts, — 
t.)vpg <A, — 4. Conoscendo la differenza 
(As —- 4) (t, — t,)vpy, abbiamo la possi- 
bilità di dedurre facilmente la profondità 
dell’ipocentro. 

Con centro in €, tracciamo una circonfe- 
renza di raggio uguale a (t, — t,) vpgy. Il pro- 
blema si riduce a trofare il centro della 
circonferenza passante per i punti S,, Sy, 
simmetrici rispetto allo epicentro, e tan- 
gente alla circonferenza tracciata. La lun- 
ghezza del segmento che unisce questo centro 
(ipocentro) all’epicentro è la profondità ipo- 
centrica perseguita (38). 

Allo scopo di rendere il metodo più preciso 
(quando infatti il raggio (t, — t,) vpy è piut- 
tosto grande, nella costruzione grafica la 
determinazione del punto di tangente delle 
due circonferenze richiede una certa cau- 
tela), ho ritenuto opportuno dargli forma 
analitica. 

Riferiamo i punti del piano verticale per 
l'epicentro e le stazioni d'osservazione ad un 
Sistema di assi ortogonali, con l’asse x paral- 
lelo alla CE (fig. 1), diretto positivamente 
da C verso £, e l’asse y diretto positiva- 
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mente verso l’interno della Terra (è sottin-L 
teso che, trattandosi di terremoti ad originef 
vicina, la siperficie terrestre, nei dintor 
dell’epicentro, è ritenuta piana). 


IRnaRanie 


il 


Siano (2, %1), (>, Y») le coordinate dei 
punti S,, S,; poniamo r, = (t,—t,) vpy. Le 
incognite del problema sono le coordinate È, 
n del punto A, le coordinate x, y del punto 
B e il raggio r, della circonferenza di centro 
A, che passa per S,, S, e tange in B la cir- 
conferenza di raggio rs. | 

Poniamo y = é + 7° —r,?; potreno con: 
siderare y in luogo di r,. Se poniamoin € la | 
origine degli assi coordinati e facciamo coin- 
cidere la x con la retta CE, conservando per 
le x, y il verso positivo prefisso, risolvendo 
il sistema a cui le incognite devono sod- | 
disfare, si perviene alla relazione 


XL 


ye j { Da a ac = (c1+x2), [15] 


o be = (wi + &2) 


4. — Quando si hanno a disposizione regi- 
strazioni di stazioni lontane, allora può es- 
sere opportuno determinare le coordinate 
ipocentrali con metodi che si valgano dei 
tempi di tragitto delle onde Pn. 

Fu da me ideato, a questo scopo, un pro- 
cedimento di calcolo che consente la con- 
temporanea valutazione delle coordinate ipo- 
centrali e del tempo origine (#). 

Se indichiamo con ty À; do € Ro i valori 
approssimati delle incognite, con dt, dA, 
òh, le piccole correzioni da calcolare con il 
metodo dei minimi quadrati, per ottenere 
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il valore più probabile delle incognite stesse 
e se t, rappresenta il tempo di propagazione 
delle onte P,, limitanto lo sviluppo in serie 
‘ai termini di primo ordine in dA), dPo € lo 
supposti sufficientemente piccoli, si ha: 


dI 67,4 E br + È 


So o} 2008 
do Po TRO 


tn = Î(AoyPorho) + ÒPo + 
In quest’ultima formula f (o; Por Ho) è il tem- 
po di propagazione delle Pn corrispondenti 
alla distanza epicentrale della stazione consi- 
derata, quale risulta dai valori approssimati 


» si ottiene dalle dromo- 
(0) 

erone, ritenendo costante A nel valore Ae 
assegnando ad 4 (a partire da /) un inere- 
mento pari all’unità della dromocroma pre- 
scelta che darà il corrispondente ineremento 
positivo o negativo del tempo di tragitto. 

Si prova che: 


di 4, Po: Mentre 


MEO AZ f i 
oa " — — —- c0osg°SNa ; 
do dA n do DA n È 
d df dA 
f = — — —-— cosa, 
dPo dA n Po dA iL. 


dove a indica l’azimut della stazione consi- 
derata rispetto all’epicentro. 

Indicando con (Pn) i tempi di P, regi 
strati nelle stazioni di coordinate n, ha 
quando si faccia astrazione degli inevitabili 
‘errori di osservazione e registrazione, detti 
tempi risulteranno della somma dell’ora ini- 
ziale del terremoto e del tempo di tragitto 
corrispondente, per cui varrà l'equazione 


D) D) 
dt, — COS po, sin a sia ÒÀ, — COSA ih do + 
dA n dA n [16] 
DIVE 
Sa DI ho = (P,) —to — FA Po ho) è 
dhe 


che è l'equazione di condizione relativa alla 
stazione considerata, di distanza epicentrale 
A,; il secondo membro è costituito da quan- 
.tità note. 

La [16] naturalmente va ripetuta per tut- 
te le stazioni ed il sistema che così si ottiene 
risolto con il metodo dei minimi quadrati. 


5. — Numerosi sono i metodi per la deter- 
minazione dello spessore delle stratificazioni 
della crosta terrestre. Alcuni vennero pure 
da me ideati, ma sarebbe troppo lunga la loro 


255 


espositione: pertanto, rimando alle memorie 
originali (**°59), 

Ritengo però utile richiamare una formu- 
la che, fino dal 1936 (2), mi aveva consen- 
tito di trovare la profondità approssimativa, 
a partire dalla quale la velocità delle onde 
Pn subisce un sensibile aumento; profondità 
confermata successivamente da Beno Gu- 
tenberg. 

Nel caso di terremoti che consentano chia- 
re registrazioni di onde P,, fino a distanze 
dell'ordine di 2000 Km, si ha modo di de- 
terminare un valore approssimato dello spes- 
sore dello strato, nel quale le onde P, con- 
servano velocità pressochè costante. Il pun- 
to in cui la dromocrona del’onda P, co- 
mincia ad inflettersi verso l’asse delle di- 
stanze ,corrisponde sul terreno alla distanza 
relativamente alla quale l'onda sismica co- 
mincia a penetrare in strati che consentono 
maggiore velocità. 

La profondità approssimativa @ cui viene 
a trovarsi questo strato può essere determi- 
nata quando si faccia l’ipotesi di una den- 
sità crescente, in modo uniforme, con la pro- 
fondità. 

Se indichiamo con e, n, », rispettivamente 
l'angolo d’emergenza del raggio sismico in 
corrispondenza della superficie di Mohoro- 
vicic, la distanza angolare del punto origine 
(supposto in superficie) e il raggio terrestre, 
l'estensione di una teoria di Galitzin, con- 
sente di arrivare alla seguente formula, che 
serve al nostro scopo: 


dn == [ro sa (di + da)] (1 i) ' [17] 


dove: 
RE 
sine sin, 


sean 
confe, ) 


essendo d,, lo spessore dello strato in cui 
le Pn hanno una velocità sensibilmente co- 
stante. Il valore di e, e quindi di sin e, può 
esser dedotto con la notissima formula: 


vi = Vcose, 
essendo v la velocità reale delle onde P, € 


Vla velocità superficiale apparente delle 
onde P,, per una data distanza epicentrale. 
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6. — Con i metodi accennati — e con altri 
che ho tralaciato — furono studiati, da me 
e da alcuni miei collaboratori, numerosi 
terremoti, interessanti specialmente 1’ Euro- 
pa centrale. 

Per ciò che riguarda la distribuzione geo- 
grafica delle scosse esaminate dirò che esse 
riguardano il Veneto (in numero di 4)(*?) 
l’alto Adriatico (3) (*), la Valle Padana 
(3)(11:30),. Ia. Toscana. (4)((1213:15,17,18), il [La- 
zio (1), l'Abruzzo (2) (1*2), lo Jonio — pre- 
so le coste calabre (1)(2) — e presso le coste 
greche (1)(4)—il basso Tirreno (4)(18:2223,24) e 
— fuori d’Italia — la Svizzera (2)(*°), il 
Wurttemberg (13)(!°), nonchè terremoti ex- 
tra-europei, studiati nei loro riflessi sulla 
costituzione del continente europeo, come 
il terremoto del Turkestan del 2 novembre 
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1946 (5) e della dorsale mediana atlantica 
del 24 aprile 1947 (3889). Nella fig. 5 son 
riportate le posizioni epicentrali della ma 
gior parte delle scosse esaminate. 

Qui si vuole solo accennare some, dalle 
studio dei terremoti citati, si siano po vai 
trarre alcuni elementi, atti a proporre —| 
con buona approssimazione — alcune con- | 
clusioni sui valori delle velocità delle onde | 
longitudinali e trasversali, sulla stratifica- 
zione profonda del continente europeo, sulle | 
radici delle Alpi e degli Appennini, sul mec- 
canismo di produzione dei terremoti per ciò 
che riguarda in particolare la zona delle 
Alpi, l’alto Adriatico e la zona degli Appen- 
nini. 

Velocità di propagazione delle onde longi-. 
tudinali. 


Italia VPn Vp+ V R « | HG 
Km/sec pi du * di, Meri 
| | 
Veneto | | 
epicentro Cansiglio | | i ! | 
6°6', 2N; 12026‘, 5E 8,00+0,04 | 6,61+0,04 | 5,74+0,04 | 4,414+0,02 | 3,64 3,36+0,025 
Alto Adriatico | I 
44918‘, IN; 13029, 66 |7,77+0,08]) | — ea 4,80-£0,013/", © STE 
Toscana | | 
4404”, 4N; 11938‘, 7E 7,86+0,04 | — 5,2—5,4 |4,34+0,02 u- 1 3,014+-0,04 
44014’, ON; 10°12’, 2E |8,16+0,06'| 6,63+0,08 | 5,25+0,00 4,44+0,02 | 3,574+0,04 | 3,06+0,1 
Abruzzi | 
42°30', 8N; 13019”, 6E | 8,19+0,04 | 6,384+0,05 | 5,46+0,18 | 4,39+0,02 | —_ 13,01+0,02 
Lazio | | 
4201’, 85N; 1304’, 55E |8,09 — 5,39 4,40 | 3,05 
Calabria I 
38041”, 4N; 16047’, 7E 7,94+0,18 | 6,9640,41 | — 4,57+0,08 | 4,00+0,09 = 
Sardegna | I 
4103’, 6N; 8941’, 4E 7,85+0,11 — — 4,38+0,07 | 3,74--4,00 = 
| | | | 
Valle Padana: Vps = 2,0-3,8 Kmj/sec Vss = 0,7—2,0 Km/sec. sedimenti 
Vpg= 5,1 Kmj/sec Vsg = 3,08 Kmj/sec «granito » 
VP; = 6,1 Kmj/sec = intermedio 
Vpj = 6,9 Km/sec EI Km/sec_ basalto (gabbro) 
Vpn = 8,16 Km/sec Veg 4052 Km/sec  peritodite 


T  ==_e——_____ I 


In un primo tempo sono stati rivelati, in 
modo chiaro, tre tipi distinti di onde longi- 
tudinali e trasversali, corrispondenti a tre 
diversi mezzi di propagazione: il mezzo ul- 
trabasico, iniziale il mantello terrestre, il 
mezzo basaltico (0 peroditico, o del gabbro) 
e il mezzo del « granito ». #i i 

Recentemente si è potuto rilevare, in cor- 
rispondenza della Valle del Po, l’esistenza 
di tre strati sovrastanti, costituenti la crosta 
terrestre propriamente detta. Registrazioni 
di grosse esplosioni, eseguite nelle Alpi me- 
ridionali (zona del lago di S. Croce) hanno 
provato che lo strato intermedio si prolun- 
«ga anche sotto le Alpi e ne costituisce — 
“almeno nella parte meridionale — la parte 
preponderante (« radice »). 

Indicando con P,, P, Pg le onde longitu- 
dinali interessanti i tre mezzi nell’ordine 
detto; con Sn, S*, Sg le corrispondenti onde 
trasversali, i valori delle corrispondenti 
velocità nei tre mezzi considerati figurano 
nella unita tabella. 

Una ricerca sul terremoto del basso Tir- 
reno del 16 marzo 1941(**) ha messo in evi- 
denza un notevole anticipo nei tempi di re- 
gistrazione delle onde di dilatazione e di 
distorsione nelle stazioni più vicine all’epi- 
centro. Analoghe osservazioni sono state fat- 
- te nello studio del terremoto profondo delle 
isole Lipari del 13 aprile 1938, studio che 
è stato ripreso recentemente da Caloi e 
Giorgi (22). 

Altre ricerche condotte su terremoti inte- 
ressanti la stessa zona, non hanno però 
confermato questa caratteristica, almeno 
lungo tragitti prossimi alla verticale degli 
ipocentri considerati. 

Un'altra considerevole anomalia che risul- 
ta dall’osservaeione della tabella riportata 
consiste nell’elevato 'valore assunto dalla 
velocità delle onde trasversali destate dal 
terremoto dell’alto Adriatico del 30 novem- 
. bre 1934 (3), in una zona caratterizzata da 

terremoti di sprofondamento. Un’analoga 
“anomalia è stata messa in evidenza da PNE 
Valle per lo Jonio, dove, come per l’alto 
Adriatico, ad una leggera diminuzione della 
velocità delle onde P, fa riscontro un sen- 
sibile aumento della velocità delle onde Sn. 
Se indichiamo con 2 e x le costanti di Lamé 
e con 0 la densità del mezzo, nel tentativo 
di spiegare detta anomalia, P. E Valle è 
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condotto alla relazione (?°) 


Lapl _ Vast IL 
pl 0 7 


che deve valere affinchè nel passare dal con- 
tinente al Mediterraneo si osservi una dimi- 
nuzione della velocità delle onde Pn ed un 
aumento della velocità delle onde Sn. 

Sempre in tema di velocità di propaga- 
zione delle onde sismiche, in un ampio stu- 
dio su diciassette terremoti centro europei 
è stato possibile trovare che, nello strato 
di 20 Km di «granito » — costituente la 
prima stratificazione della crosta nell'Europa 
centrale — le onde longitudinali e trasversali 
dirette si propagano con velocità crescenti 
con la profondità, secondo le leggi (!°) 


Vpy = 5,530 (1 + 0,00158 -k) ; 
Vs, = 3,275 (1 + 0,00158-h) 


per Gi=10,25% 
7. — Stratificazione della crosta terrestre. — 


Gli spessori degli strati, costituenti la crosta 
terrestre, sono stati ottenuti con metodi ba- 
sati o sulla propagazione delle onde spaziali, 
o sulla dispersione delle onde superficiali, 0 
sulla variazione del fattore 


VV 


ki 
Vi —Vz 

Le prime determinazioni riguardano lo 
spessore dello strato delle onde Pg in cor- 
rispondenza delle prealpi Carniche e del 
Cansiglio. Si sono ottenuti, in diverse deter- 
minazioni, valori variabili fra 40 Km e 
34 Km e si è concluso che lo spessore dello 
strato delle Pg, in corrispondenza del si- 
stema alpino orientale è di 35 Km.ca. Ogg) 
però, sulla base dei risultati forniti dallo 
studio di grosse esplosioni, si può concludere 
che tale spessore è costituito da « granito » 
solo nella parte superiore di 13 Km ca. 

Si è poi passati all'Italia centrale e preci- 
samente all’Appennino tosco-romagnolo e 
alle Alpi Apuane. Lo spessore dello strato del 
«granito » è risultato, rispettivamente, di 
25 Km e di 30 Km. In corrispondenza del 
Gran Sasso, determinazioni successive hanno 
portato ad un valore di 25 Km, che sembra 
essere lo spessore medio del sistema degli 
Appennini. Altre ricerche fecero ritenere che, 
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in corrispondenza della Valle Padana lo 
spessore dello strato del « granito » sia al- 
quanto minore (dell’ordine di 10 Km). La 
conferma si è avuta nello studio dei terre- 
moti della Val Padana (1951), che hanno 
portato alla seguente suddivisione appros- 
simativa della crosta terrestre: 


sedimenti 3-6 Km 
«granito » 10 » 
basalto (ARP, 


gabbro (?) 11  » 


con la superficie di Mohorovicic alla profon- 
dità di 30-34 Km ca. (fig. 4). 

Nel 1943 fu provato, per la prima volta 
che, in una vasta zona oltre il sistema alpi- 
no, comprendente almeno parte della Sviz- 
zera e il Wurttemberg (1°), la prima super- 
ficie di discontinuità nell’interno della cro- 
sta terrestre si trova ad una profondità di 
circa 

18-20 Km 


valore successivamente confermato da altri 
ricercatori, quali Rothé, Petrschmitt, Wan- 
ner, Reich e collaboratori. 


VATI 
VV 
Tel 
e . 
10 + inner] 
a: Bevi 
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70A 
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Daleza ! 
' 
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al ita e 2. niet 
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Fig. 2 — Valore del coefficiente k — 1°? in 


Sara 
1 2 
funzione della profondità (Europa centrale). 
Il tratto nel 
Val Padana. 


riquadro si riferisce alla 


Il valore ottenuto nel 1943 provava che 
la superficie di dicontinuità fra « granito » 
e basalto era. per la regione considerata, 
alquanto più sollevata di quanto non fosse 
fino allora ritenuto. 
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Ulteriori determinazioni, condotte coni 
metodi basati sulla dispersione delle onde 
superficiali, hanno confermato per l’Italia 
un valore medio di 26 Km per lo strato del 
«granito ». Mentre tale strato, nella direzione 
Jonio-Spagna (interessante gran parte del Me- 
diterraneo) ha un valore medio di 15 km e 
nella direzione Jonio-Adriatico di 17 Km(?®), 
lo spessore dello strato del « granito » nella 
direzione Turkestan-Roma è dell’ordine di 
18 Km (8°). Ai margini del continente, dal 
lato dell’ Atlantico, tale strato sarebbe pres- 
sochè mancante (8839). 

Per quanto concerne la profondità della 
superficie di Mohorovicie, procedendo dalla} 
Val Padana verso N e NW, si hanno il 
seguenti valori approssimativi 
| 


Km circa Autore 


Val Padana 32 Caloi e coll. 
Alpi Meridionali 45 Caloi 
(Cansiglio) 

Schwabische Alb 34 Caloi 
Germania 


Settentrionale 26-30 Reich, Schulze 


Fòrtsch, Willmore | 


Caloi, Marcelli, 
Pannocchia 


Atlantico 17 


Per l'Europa centrale non è ancora stato 
individuato lo strato intermedio. La sua esi- 
stenza però è provata dalla registrazione 
delle onde Ci; Cig, Cas (originanti alla 
base della crosta e delle due discontinuità 
interne superiori, rispettivamente)(*) in tut- 
te le principali stazioni sismiche centro- 
europee. Valga per tutte un esempio tratto 
dalle stazioni di Kew e di Ucele. Ricerche . 
successive dovranno — non vi è dubbio 
— provarne l’esistenza anche per altra via. 
[Fig. 3]. 


Natura delle scosse all’ipocentro e profon- 
dità ipocentrali. - Per quanto si riferisce al 
meccanismo di produzione dei terremoti stu- 
diati, va subito detto che esso si è esplicato 
secondo tre diversi modelli: frattura (movi- 
mento del suolo dello stesso segno in qua- 
dranti opposti), sprofondamento (dilatazio- 
ni entro una circonferenza di raggio deter- 
minato, compressioni all’esterno), solleva- | 


Kew-Galitzin- E-W - 4-8380km (Aleutine 25-71- 1955) 


A 
S 3 Pai corr +17% N-S KS \ SES \ 


Uccle - Galitzin- EW - (T=2îs T=za 29) + A-8500km (Aleutine 23.1-1935) 


ui cai 


corr. + 1971 N-S - (T,72423 -T,= 2425) 


mao == 


F => ‘esistenz i tre strati sovrapposti nella crosta terrestre. 
] È ) ‘egistri a Kew e a Ucele: esse provano l’esistenza di tre strati sovrappos 
ig. 3 Onde 0,3: 01,2» Os,s registrate a Kew e a Ue | È 


A 


x S-Deutschland 
Sid-Alpen SZ N.- Deutschland 
Valle padana Alpi meridionali Nisnoro svevo Germania seltende Oceano Aflentico 


—__Ò__m—_ _Ò zi 
1000 km 


- Supert de; 
Granito VEN Zosallo Gallo? SFERE 


Fig. 4 — Ricostruzione approssimativa della crosta terrestre lungo le sezioni AB, CD. 
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nento (compressioni nell’interno di una cir- 
onferenza di dato raggio, dilatazioni al- 
esterno). 

N primo modello (frattura con mutuo 
corrimento di strati) è stato osservato in 
utto il sistema alpino, dove esso sembra 
yredominare: l'esempio più caratteristico è 
itato fornito dal terremoto del Cansiglio del 
18 ottobre 1936 (1), dovuto a frattura provo- 
cata da una coppia di forze inclinate, gia- 
cente in un piano pure inclinato [Fig. D]. 

I terremoti dell’alto Adriatico finora stu- 
diati presentano linvece il modello caratte- 
ristoco dei terremoti di sprofondamento (*?). 
A questo riguardo, è interessante osservare 
il parallelo nei fenomeni bradisismici della 
regione. È noto infatti che, in ère geologiche 
passate, fu molto accentuato il bradisismo 
negativo in tutta Istria e la Dalmazia; e 
dell'entità di questo bradisismo si hanno 
chiare testimonianze (forma frastagliatissi- 
ma della costa adriatica orientale, gran nu- 
mero di isole presso le coste, ecc.). 

L'Appennino presenta invece il fenomeno 
contrario. Lo studio dei terremoti dell’ Ap- 
pennino tosco-romagnolo (!*!), della Garfa- 
gnana (!), del Monte Amiata (1) e, più re- 
centemente, del Gran Sasso d’Italia (1°), ha 
messo chiaramente in luce il carattere di 


‘un sollevamento di strati. 


La geologia concorda con queste consta- 


È 


tazioni; fra l’altro, l'esame delle fronti di 
alcune faglie testimonia a favore dei sol- 
levamenti, quali ad, esempio quello del Si- 
rente e quello della catena del Gran Sasso, 
verso Campo Imperatore. 

Nel Tirreno meridionale i terremoti stu- 
diati rientrano invece nel modello caratte- 
ristico delle fratture. Qui però il fenomeno 
presenta un interesse a sè, trattandosi di 
terremoti di origine profonda. 

A proposito della profondità ipocentrale, 
va osservato che i terremoti interessanti il 
sistema alpino, in senso lato, riguardano 
esclusivamente la crosta terrestre; molti fra 
essi originano a piccole profondità ipocen- 
trali. Di 17 terremoti interessanti detta zona, 
7 hanno avuto profondità inferiori ai 10 Km, 
6 inferiori ai 20 Km ed I solo ebbe origine 
alla base della crosta terrestre (1°). 

T terremoti dell’alto Adriatico sembrano 
originare da maggiori profondità: probabil- 
mente ai limiti della crosta terrestre. 
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Le scosse che avvengono nell’ambito degli 
Appennini originano invece, quasi esclusi- 
vamente, a piccola profondità, inferiore ai 
10 Km. 

Mi sembra di estremo interesse a questo 
riguardo, dare il dovuto risalto anche al- 
l’altro particolare che distingue la sismicità 
dell'Adriatico da quello della catena, ad 
esso parallela, degli Appennini: l’opposto 
meccanismo da cui originano i terremoti nel- 
le due zone contigue: agli sprofondamenti 
in profondità dell’altro Adriatico, fanno ri- 
scontro i sollevamenti superficiali della ca- 
tena appenninica. Sembra quasi che alle 
compressioni laterali determinate dai primi 
conseguano Ì sollevamenti causati dai se- 
condi. A meno che le qualifiche di causa 
ed effetto non debbano essere invertite. Ad 
ogni modo, siamo in presenza di un aspetto 
grandioso dell’orogenesi ancora in atto nella 
regione in questione, come è confermato da 
molti altri indizi di carattere geologico. 

Considerazioni a parte merita la sismicità 
del basso Tirreno. Qui molti terremoti ori- 
cinano a grandi profondità: quello del 16 
marzo 1941 ad una profondità di circa 35 
Km (!8), quello delle isole Lipari del 13 apri- 
le 1938 alla profondità di 300 Km. circa (22), 
del basso Tirreno del 26 Dic. 1952 alla pro- 
fondità di 265 Km e delle isole Bolie del 23 
Novembre 1954 profondo 240 Kan): 

La zona si presenta notevolmente ano- 
mala da tutti i punti di vista:geologico, 
geodetico, sismico. A Nord e a Sud della 
Sicilia, oltre che sull’isola stessa, sono nu- 
merose le tracce di vulcanismo attivo © 
spento: l’isola di Ustica, d’origine vulcanica, 
il gruppo insulare delle Lipari di recente 
origine vulcanica, con i due vulcani attivi 
dello Stromboli e dell’isola di Vulcano, un 
vulcano spento trovasi a Sciacca, Pantelleria 
è d'origine vulcanica: tutta la zona insomma, 
senza citare i vulcani maggiori, è stata spes- 
so teatro di eruzioni vulcaniche sottomarine, 
rivelate da terremoti e da maremoti. 

Abbiamo accennato alla g ‘ande anomalia 
sulla propagazione delle onde sismiche pro- 
vocate dai terremoti profondi citati e rive- 
lata dal notevole anticipo nella registrazione 
delle onde Pn ed Sn negli osser ratori vicini 
alla zona epicentrale. 

Poichè le onde trasversali danno deboli 
registrazioni nella zona, si è portati a rite- 
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Fig. 5 — Posizione geografica di alcuni terremoti studiati in Italia dopo il 1933. 


La cifra in grassetto indica la 


profondità ipocentrale. 
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nere che le maggiori velocità non siano da 
attribuire ad una maggiore rigidità del 
mezzo, bensi ad un difetto di densità da col- 
legarsi alle enormi riserve di materiale vul- 
canico. Un contributo in questo senso può 
dare pure la sottigliezza dello strato super- 
ficiale del « granito » che, nella zona, sembra 
pressochè mancante. i 

Strettamente collegata alla notevole ano- 
malia sismica considerata, sta il fatto che la 
regione in parola è sede di una cospicua 
anomalia gravimetrica positiva. 


8. — AI n. 5 ho riportato una formula che 
consente la determinazione della profondità, 
“a partire dalla quale la velocità di propaga- 
zione delle onde P,, comincia a crescere de- 
cisamente. 

Ne ho fatto l'applicazione a due terre- 
moti (*). 

Per il terremoto dell’alto Adriatico (30 
Novembre 1934), ho ottenuto — riducendo 
al suo reale valore il tragitto percorso dalle 
Pn al disotto della crosta terrestre — 9 = 9°. 
Risulta inoltre V = 8.33 Km/sec. Conseguo- 
no agevolmente i valori per e e 0m, € quindi 


d,, = 90 Km ca. 


Nello studio del terremoto del Cansiglio 
BO 1834.1936 si è ottenuto d.= 109, V = 
8,33 Km/sec. Poichè v = 8,00 Km/sec, si ot- 
tengono i corrispondenti valori di e e quindi 
di om. In definitiva 


d,, = 859 Kmoca. 


Fin dal 1935 avevo quindi ottenuto che 
la velocità delle onde longitudinali tende a 
crescere decisamente 85-90 Km circa al di 
sotto della superficie di Mohoroviéib, cioè 
ad una profondità di circa 


120 Km. 


Come è noto, Gutenberg — circa la stessa 
epoca — aveva trovato che, per spiegare 
la zona d’ombra (« shadow zone »), era ne- 
cessario ammettere l’esistenza di uno strato 
a bassa velocità («low velocity layer ») alla 
profondità di 80 Km ca. Più recentemente, 
trovò che, in effetti, la velocità delle onde 
longitudinali decresce lievemente al disotto 
della crosra terrestre da 8.0 a 7.85 Kmj/sec 


e che tale minimo si trova fra 100 e 150 Km 
di profondità. 

Di qui la scoperta degli strati e flessione di 
velocità e delle onde canalizzate Pa, Sa (*). 

È comunque interessante osservare che il 
ralore sopra indicato di 120 Km, come 
profondità a partire dalla quale le velocità 
delle onde longitudinali tende a crescere de- 
cisamente, da me ottenuto nel 1935, ha avu- 
to conferma nei recenti lavori compiuti da 
Gutenberg (5°). 


RIASSUNTO 


Da circa un cinquantennio si dibatte èl 
complesso problema concernente le caratteri- 
stiche fisiche della crosta terrestre. Senza dub- 
bio, sono stati compiuti notevoli progressi da 
quando Mohorovitié provò Vesistenza di due 
tipi di onde longitudinali (e trasversali); sia- 
mo però ancora ben lungi dal ritenere risolto 
il problema. 

Volta a volta, ricervatori isolati, o gruppi 
di studiosi, hanno portato il loro contributo 
all’auspicata risoluzione, recando nuovi ele- 
menti di conoscenza. Qui si vuole accennare ai 
progressi conseguiti da italiani, negli ultimi 
venticinque anni. 

Si riassumono, nella prima parte del lavoro, 
i metodi di calcolo di cui si è fatto maggior- 
mente uso. Alcuni di questi metodi sono stati 
ideati allo scopo di ridurre al minimo gli 
errori derivanti da imperfetta conoscenza dei 
tempi di arrivo delle varie fasi 0, addirittura, 
di prescindere da eventuali incertezze nella cor- 
rezione dei tempi. Si è inoltre ritenuto oppor- 
tuno sviluppare metodi di calcolo, nei quali 
le velocità di propagazione entrassero come 
incognite. 

Si riportano quindi alcuni dei risultati ot- 
tenuti, con particolare riguardo alle Alpi cen- 
tro-meridionali, agli Appennini, alla Valle 
padana e ad una vasta zona del Wiirttemberg. 

Lo strato del « granito » consente le velocità 
più elevate per le onde Pg, in corrispondenza 
delle Alpi (5,7-5,8 Kml/sec), mentre sì 08- 
serva un minimo in corrispondenza della Val- 
le del Po e della Germania settentrionale (5,1 
Km/sec). 

Lo spessore di detto strato passa dai 6 Km 
della Germania Settentrionale, ai 10 della 
Valle Padana, ai 13 delle Alpi M eridionali, 
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ai 18 del Wiirttemberg, per giungere ai 25 ca. 
dell’ Appennino centro-settentrionale. 

Le stratificazioni suecessive, costituenti la 
crosta terrestre, conducono onde longitudinali 
con velocità non ancora ben precisate; in me- 
dia, esse risultano dell'ordine di 6,45 Km/sec 
(onde P*), variando da 6,1 a 7,0 Kmj/sec. 
Tali variazioni sono, con ogni probabilità, da 
attribuire all’esistenza di almeno due strati al 
di sotto di quello del « granito »: lo strato in- 
termedio (basalto) — con velocità dell'ordine 
di 6,1 Kmj/sec per le onde longitudinali — 
e lo strato del gabbro? con velocità per le onde 
longitudinali dell’ordine di 7,0 Km/sec. L’esi- 
stenza di tre strati sovrapposti è del resto 
provata dalla registrazione, in tutte le stazioni 
sismiche europee, di onde del tipo Css 01313 
Ca, prendenti origine alla base della crosta 
terrestre, e alle due discontinuità più prossime 
alla superficie esterna, rispettivamente. 

Lo spessore complessivo della crosta ter- 
restre, sì mostra massimo sotto i sistemi mon- 
tuosi (50-55 Km per gli Appennini centrali; 
40-45 Km per le Alpi meridionali). 

La «radice » delle Alpi meridionali (Can- 
siglio), sembra formata dallo strato intermedio. 
In corrispondenza della Valle padana e del 
Wiirttemberg non sembra superare di molto i 
30 Km, mentre nel bacino atlantico si mostra 
dell’ordine di 17 Km ca. 

Lo strato del « granito » si riduce notevol- 
mente di spessore in corrispondenza dei grandi 
mari; manca forse in gran parte del Tirreno 
meridionale, così come al largo dello scoglio 
di Rockall, nell’ Atlantico settentrionale. 

I sedimenti — sciolti e consolidati — hanno 
spessori notevoli nella Valle padana, variando 
dai 3 ai 7 Km in media. 

Per quanto riguarda la parte superiore del 
«mantello », va ancora osservato che, già dal 
1936, era stato possibile all’ Autore di provare 
che la velocità di propagazione delle onde Pn, 
tende decisamente ad aumentare a partire da 
120 Km di profondità circa. Com'è moto, 
questa profondità costituisce, per così dire, 
l’asse dell’astenosfera, dove massima è la fles- 
stone della velocità delle onde longitudinali. 


ABSTRACT 


T'he complex problem of the physical featu- 
res of the earth's crust has been debated for 
about fifty years. There is no doubt that 
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since the day when Mohorovicié demonstrated 
the existence of two types of longitudinal (and 
transversal) waves, considerable progress has 
been achieved. We are, nevertheless, still 


remote from considering that this problem has | 


been solved. 


From time to time, individual researchers | 


or groups of scientists have given their contri- 
butions towards the desired solution, bringing 
fresh data to our knowledge. 
like to indicate the progress achieved by Italian 
savants during the past twenty-five years. 

The first part of our work summerizes the 
methods of calculation which have been used 
mostly. Some of these methods have been 
worked out in order to reduce to a minimum 
the errors deriving from our imperfect know- 
ledge of the times of the arrival of various sta- 
ges or even în order to make us independent 
from the eventual uncertainties in the correc- 
tion of times. It has been even considered 
advisable to work out methods of calculation 
in which the speed of propagation is included 
as an unknown quantity. 


Neat, some of the results obtained are quot- | 


ed, with particular regard to Central-Southern 


; i 


Here, we should | 


Alps, Apennines, Valley of the Po, and a | 


large part of Wiirttemberg. 

The layer of « granite » allows greater speeds 
for Pg waves, in correspondence with the 
Alps (5.7 or 5.8 Kilometres per second) while 


the minimum velocity is observed in correspon- | 
dence with the Valley of the Po and in Northern | 


Germany (5.1 kilometres per second). 

The thickness of this layer reaches 6 kilo- 
metres in Northern Germany, 10 in the Valley 
of the Po, 13 in the Southern Alps, 18 in 


Wiirttemberg, and 25 in Central-Northern A- 


pennines. 

The successive strata of which the crust of 
the earth consists conduct longitudinal waves 
with velocities that have not been ascertained 
accurately. Generally speaking, they average 
something like 6.45 kilometres per second (P* 
waves) varying from 6.1 to 7 kilometres per 
second. These variations are to be attributed, 
in all probability, to the ewistence of at least 
two layers beneath the «granite» i.e. the 
intermediate stratum (basalto) carrying lon- 
gitudinal waves at about 6.1 kilometres per 
sec. and a stratum of gabbro, in which longitu- 
dinal waves travel at the velocity of about 7 
kilometres per second. In fact, the eristence of 
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hree superimposed strata has been demonstrated 
it all European seismic stations by recording 
f waves of Cri Cri Csa type; originating 
espectively at the base of the earth's erust 
ind at the two discontinuities that are the 
rnearest to the external surface. _ 

_ The aggregate thickness of the earth’s crust 
ppears to be greater beneath mountain ranges 
(50 to 55 kilometres in the Central Apennines 
and 40 to 45 kilometres in the Southern Alps). 

The « root » of the Southern Alps (Cansiglio) 

seems to consist of the intermediary stratum. 
In the Valley of the Po and in Wirttemberg 
it does not seem to exceed 30 kilometres much, 
while in the Atlantic basin it appears to be 
about 17 kilometres thick. 
— Thethickness of «gra nite» diminishes consì- 
derably beneath the great seas. It is probably 
absent beneath most of the Southern Tyrrhen- 
ian in a mamner similar to that met with 
off the Rockall reef in Northern Atlantic. 
I Sediments, loose and consolidated, are en- 
dowed with considerable thickness in the Valley 
of the Po, ranging as they do, from 3 to © 
‘kilometres on the average. 

As regard the upper part of the « mantle », 
it should be also observed that already since 
‘1956, the Author has been able to prove that the 
‘welocity of the propagation of Pn waves tends 
‘decidebly to increase, beginning with the depth 
of about 120 kilometres. As noted, this depth 
‘constitutes, so to speak, the axis of the aste- 
nosphere, where the flection of the velocity of 

the longitudinal waves is at its marimum. 
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